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Ⅰ．緒　　論†
１．研究の背景
　気温の低下に伴い寒冷圏では土壌が凍結し，土壌
が凍結しない時期とは異なる土壌水の挙動を示す。
土壌は凍結すると融雪水等の水の浸透速度が非土壌
凍結時よりも低下する場合がある（KANE, 1980）。
そのため，土壌凍結地帯では融雪期に表面流出が卓
越し（第１―１図b），融雪水が農地の外に失われるこ
とにより農作物の栽培のための水資源の減少（GRAY
ら, 2001）や土壌侵食量の増加（OYGARDEN, 2003）
等の原因となる。また，凍結層よりも上部の湛水に
より，融雪期以降の土壌水分量が多くなることで，
亜酸化窒素等の温室効果ガスの農地からの排出量の
増加（MALJANENら, 2007; 柳井ら, 2007）や地耐力
の低下に伴う農作業の開始時期の遅れ等が生じるこ
とが指摘されている。
　土壌が凍結すると，非凍結土壌から凍結した土壌
に向かって土壌水分が移動する（MILLER, 1980; 第
１―１図a）。そのため，凍結層が発達するときには
硝酸態窒素等の土壌中の肥料成分が深層から表層へ
第１―１図 土壌凍結層が発達した農地の熱と水の移動とその影響。
積雪層
湛水
表面流去
本来の地表
地下浸透の抑制下層からの水供給
凍結層
アイスレンズ
大気への放熱
大気からの熱供給
融解層
蒸発量の増加
凍上
a） 凍結層が発達するとき b） 融雪期以降
凍結層
温室効果ガス（N2O)の発生
†本章の一部は岩田ら(2007)で発表した。
4 北海道農業研究センター研究報告第194号(2011)
と移動することが報告されている（CAMPBELLら, 
1970; GRAYと RANGER, 1986; 西尾ら, 1988）。下層
から凍結層への鉛直上向きの水分移動により，凍結
層内にアイスレンズが形成され，これによって凍上
が発生する（TABER, 1929; JUMIKIS,1956; BLACKと
HARADENBERG, 1991）。凍上によって作物の根が切れ
ることで小麦や牧草等の越冬作物が被害を受けるこ
とも指摘されている（MILLER, 1980; 土谷, 1985, 
HOHMANN, 1997）。また，低温も作物の被害を助長す
る（能代と平島, 1978; SHIMADAら, 1993）。
　このように，寒冷圏における冬期や春先の農地の
熱・水環境と土壌凍結とに間には密接な関係があり，
冬期の熱と水の移動に関する知見が適切な農地管理
をおこなう上で必要不可欠である。
　一方，永久凍土や季節凍土の面積の減少（SOLOMON
ら, 2007），季節凍土の土壌凍結深の減少（FRAUENFELD
ら, 2004; HIROTAら, 2006）や土壌凍結期間の減少
（CUTFORTHら, 2004）等が近年，報告されている。
上記のように土壌凍結は冬の農地環境と密接な関係
にあるため，土壌凍結深の減少によりこれらの地域
の農地における物質循環や熱環境が大きく変化して
いる可能性がある。
　土壌が凍結したときの土壌水の全ポテンシャルは
Clapeyron式により計算され，地温が低下するほど
全ポテンシャルが小さくなることが知られている
（MILLER, 1980）。すなわち，凍結前線（土壌凍結
層が発達するときの凍土と非凍結土の境界）が降下
する過程で発生する鉛直上向きの土壌水分移動の駆
動力は，凍結層内の温度勾配が大きいほど大きくな
る。一般に，土壌凍結深が深いほど凍結土壌中の温
度勾配は大きくなるため，土壌凍結深が浅い条件で
は土壌水分移動の駆動力が低下し，その結果として
鉛直上向きの土壌水分移動量が減少する。凍結深の
減少がさらに進み，凍結層が無くなると，地熱によ
り積雪層の底面がゆっくりと融解する（秋田谷, 
1969）。その結果，積雪期間の間，融雪水が供給さ
れ続けるため，土壌水分の移動方向は凍結層が発達
するときとは反対の鉛直下向きになる。このよう
に，凍結層の有無や発達程度の違いが融雪期よりも
前の土壌水分移動に大きな影響を与えることが予想
される。
　一方，融雪期には土壌に多量の融雪水が供給され
る。気温の上昇によって凍結層が急速に融解するた
め，融雪期以前に比べ，融雪期には土壌中の熱・水
環境が短期間で変化する。土壌中の浸潤前線の降下
速度は，土壌の透水係数と動水勾配（土壌水のマト
リックポテンシャルと重力ポテンシャルの和の勾配
であり，土壌水移動の駆動力）により決定される。
第１―２図に融雪期の土壌水分移動の概念図を示
す。カナダのPrairie地方のように土壌凍結層が深
くまで発達し，融雪水の浸透量や浸透速度が低下す
るときには，凍結層に浸透した融雪水が再凍結する
ときに発生する潜熱が地温を上昇させ，液状水量が
増加することで浸潤前線付近の透水係数が増加し，
浸潤前線の降下速度が上昇するために融雪水の浸透
速度が上昇することが知られている（ZHAOら, 1997）。
また，凍結層の全土壌水分量（氷＋液状水量）が多
い場合には融雪水が浸透する空気間隙量が少なくな
るため，浸潤前線よりも上部での浸透量が少なくな
ることに加え，供給される水分量が減少することで
浸潤前線への線熱の供給量が減少し，浸潤前線の降
下速度が低下し，その結果，融雪水の浸透量は少な
第１―２図 融雪水の浸透メカニズムと浸透量を増加・減少させる要因。
積雪層
浸潤前線
融雪水
地表面
バイパス流等の局所的な流れ（Johnssonと Lundin, 1991; Stähliら, 1996）
浸潤による均一な流れ
（Zhaoら, 1997）
間隙中の氷が
浸透を抑制
①動水勾配が大きい
ほど浸透量が増加
②透水係数が大きい
ほど浸透量が増加
凍結層
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くなる（ZHAOとGRAY, 1997）。同様に，融雪期直前の
凍結層の地温が高いほど液状水量が増加し，透水係
数が増加することで融雪水の浸透速度は上昇する
（ZHAOとGRAY, 1999）。しかし，凍結層に浸透した融
雪水が再凍結するときに発生する潜熱により浸潤前
線付近の地温は急激に上昇するため，融雪期直前の
地温が融雪水の浸透速度に与える影響は融雪期直前
の水分量の影響に比べると小さいといわれている
（ZHAOら, 1997）。
　これらの知見は，凍結層が十分に発達し，融雪期
に浸潤前線が凍結層内にとどまる場合を想定してい
る。これに対し，JOHNSSONとLUNDIN（1991）は土壌凍
結深が40cm 程度の圃場において，1m 程度の深さに
埋設された暗渠からの排水量を融雪期に調査した
結果，浸潤現象では説明できないほどの多量の排水
量が記録されたことを報告した。これに対する解釈
として，JOHNSSONとLUNDIN（1991）は凍結層が不均一
に融解し，局所的に融雪水が浸透したことで暗渠の
排水量が増加したことを，STAHLIら（1996）は粗間
隙による不均一な流れによって凍結層中の下方浸透
が促進されたことを挙げている。粗間隙による融雪
水の流れを仮定すると，第１―２図に示すように，
土壌中の氷の量が増加することで融雪水の浸透速度
が低下すると考えられる（STAHLIら, 1996; BAYARD
ら, 2005）。
　このように，融雪水の浸透様式は，凍結層が厚く，
浸潤前線が凍結層内にある場合と，凍結層の厚さが
数十cm程度と比較的薄い場合とでは異なると考えら
れる。しかし，土壌凍結層が比較的浅い場合の観測
例は少なく，土地利用や土壌構造の違いによって融
雪水の浸透速度が異なるという事例はあるもの
の（AUGUSTIN 1941; POSTとDREIBILBIS 1942; TRIMBLE
ら 1958; VAN DER KAMPら 2003），融雪水の浸透速度
を決定する要因の特定やそのメカニズムの解明はほ
とんど進んでいない。第１―３図は日本の代表的な
土壌凍結地帯であり，大規模畑作地帯でもある十勝
平野の中部に位置する北海道農業研究センターの試
験圃場において，長期間観測された土壌凍結深のデ
ータをまとめたものである。土壌凍結深は最大でも
60cm 程度であり，大陸の土壌凍結がかなり発達す
る地域に比べると浅い。さらに，土壌凍結深の年次
間差が大きく，かつ過去から現在に向かって顕著な
減少傾向がみられる。この減少傾向は試験圃場のみ
ではなく，十勝平野全域でみられることが明らかに
なっており（HIROTAら, 2006），気候変動に伴うこ
の地域の農地環境の変化を理解するためには，土壌
凍結深が比較的浅いときの融雪水の浸透様式を解
明し，土壌凍結深の減少によって生じた冬期の土壌
水分移動量の変化を的確に評価する必要がある。
　以上のことから，土壌凍結深が顕著に減少してい
る北海道の十勝地域の火山灰土壌の圃場において野
外観測を実施し，土壌凍結深に代表される凍結層の
発達程度と融雪水の浸透速度や浸透量との関係を評
価する必要があると考えた。土壌凍結は水と氷の相
変化を伴うため，温暖な気候とは観測条件が異なる
（SPAANSとBAKER, 1996; SLATERら, 1998）。そのた
め，冬期の土壌水分移動を観測するためには非凍結
時とは異なる観測体系が必要となる。また，上述の
..
..
第１―３図 観測サイト（十勝）における年最大土壌凍結深の長期的な変化。
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ように，冬期の土壌水分移動様式は融雪期とそれ以
外の期間で異なると考えられる。そこで次節では，
まず積雪・土壌凍結条件における野外での観測方法
について既往の研究を整理し，その後に，融雪期よ
りも前と融雪期のそれぞれについて，これまでの知
見をまとめる。
２．　　既往の研究
　１）積雪・土壌凍結条件の圃場における土壌水分
　　　移動の観測手法
　土壌水分量の長期観測には，水の比誘電率が高い
ことを利用したTime Domain Reflectometry（TDR）
やWater Content Reflectometer（WCR）等が用いら
れている（TOPPら, 1980; FLERCHINGERら, 2006; 
EGUCHIとHASEGAWA, 2008）。これらのセンサーはメン
テナンスがほとんど不要であり，自動計測を容易に
おこなうことができるため，急速に普及が進んだ
（宮本, 2008）。一方，氷の比誘電率は土粒子と同
程度に低くなるため，土壌が凍結した場合にTDR等
で計測される水分量は土壌中の液状水量である
（STEINとKANE, 1983; SUZUKI, 2004）。そのため，水
収支的な方法により土壌水分移動量を評価する場合
には，凍結層における水と氷の相変化を考慮する必
要があり，水移動の解析が困難となる。例えば積雪
により地表面からの蒸発量がほとんど無視でき，か
つ水平方向の土壌水分移動量が無視できる場合に
は，凍結層の形成により発生する任意の深さにおけ
る鉛直上向きの土壌水分移動量（Qz）は地表面か
ら任意の深さまでの全土壌水分量（氷＋液状水量; 
ΔS0-z）の増加量に等しくなる。
　　　Qz=ΔS0-z　　　　　　　　　　(1-1)
しかし，このような単純な系においても，TDR等の
土壌水分計で計測される土壌水分量は液状水量のみ
であるため，任意の深さの水移動を評価するために
は，別途，地表面から任意の深さまでの液状水が氷
に変化する量（ΔIf）を推定する必要がある。
　　　Qz=ΔS0-z_liq+ΔIf　　　　　　 (1-2)
ここで，ΔS0-z_liqはTDR等により計測される液状水
量から求めた，地表面から任意の深さまでの液状水
の増加量である。ΔIfを求めるために，第３章で述
べるような熱収支的な方法を用いることが考えられ
るが，後述（第３章）のように積雪層が厚くなる条
件では熱フラックスの正確な推定が必要となり，簡
単に定量化することはできない。
凍結層における水の相変化を考慮することなく，水
収支的な方法によって土壌水分移動量を評価するた
めには，中性子水分計やγ線水分計等の，水が固体
であるか液体であるかに関係なく，全土壌水分量を
測定する水分計の利用が必要となる。実際，このタ
イプの水分計を用いて，地表面から深さ約1.5m ま
での土層の氷と水の総量の水分プロファイルを計測
し，水分量の増減から凍結層が発達するときに下層
から凍結層に供給された水分量や土壌への融雪水の
浸透量を推定する研究がおこなわれた（福田, 
1981; GRAN ERら, 1984; GRAYとGRANGER, 1986）。積
雪・土壌凍結条件では雪面からの蒸発量は一般に無
視できるほど小さいため，単位時間あたりの全水分
量の増加量の測定により式(1-1)を用いて任意の深
さの水フラックスの推定が可能である。また，対象
土層より下層への浸透量を無視できる条件では，対
象土層における水分増加量が地表面から土壌に供給
された水分量と等しいため，融雪水の浸透量の評価
も全水分量の測定によりおこなうことができる。一
方，放射線を用いるため，管理上の問題から圃場で
の自動・連続計測が難しい。また，凍上等により土
壌の乾燥密度が変化したときには，水分量と計測機
器の出力値との関係を補正する必要がある（福田, 
1981, 1982）。さらに，土壌の透水性が良く，浸潤
前線が速やかに深層まで到達するような場合や，底
面融雪のように一定量の水が供給され続けるような
場合など，定常状態の水移動が発生する場合にはそ
もそも水収支的な方法が使用できないため，この水
分計のみで土壌水分移動量を推定することは難し
い。
　定常状態の土層における土壌水分移動を評価する
ためには，任意の深さの水フラックスを推定する必
要がある。そのための簡便な方法としてライシメー
タの利用が考えられるが（STAHLIら, 1999），下層
からの水供給を無視している点など，自然条件とは
異なる環境での計測になる場合が多い。自然条件で
下層の土壌水分移動量を評価する方法として，異な
る２深度の土壌のマトリックポテンシャル（ψ1と
ψ2）をテンシオメータにより計測し，別途，土壌
の不飽和透水係数（k）を決定することで，以下の
ダルシー式により水フラックス（q）を推定する方
法がある（HASEGAWAとSAKAYORI, 2000）。
　　　q=-k×{(ψ1-ψ2+Δz)/Δz}　　　(1-3)
ここに，Δzはマトリックポテンシャルの測定点間
..
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の距離である。(ψ1-ψ2+Δz)/Δzは動水勾配と呼
ばれ，水移動の駆動力である。kは土壌水分量，も
しくはマトリックポテンシャルの関数として与えら
れ，水分量が増加すると値が上昇する特徴がある。
土壌が凍結しない下層土であれば，非凍結時と同
様に現場から土壌を採取し，実験室内でkを求める
ことができる（土壌物理性測定委員会, 1972）。一
方，マトリックポテンシャルを計測するためのテン
シオメータは，第１―４図に示すように内部に水を
もち，土壌が乾燥するときに侵入した空気を除去す
るために定期的に水を補給する必要があるため，測
器の一部が地上部に出ているのが一般的である。そ
のため，寒冷な条件ではテンシオメータ内の水が凍
結し，計測ができない。これを回避するために，水
の代わりに不凍液を用いる方法があるが（MCKIMら, 
1976），不凍液が周辺の土壌水に拡散することで圧
力媒体の密度が低下し，圧力水頭を算出するときの
補正が煩雑になることや，不凍液の濃度低下による
凍結の恐れ，不凍液の拡散による周辺環境の汚染の
可能性等の理由から（吉田, 1998），長期観測には
向かないと考えられる。凍結層があまり発達せず，
下層土が常に湿潤な場合や短期的な観測の際には，
テンシオメータ全体を埋設する方法もある（井上, 
1994; 青木と長谷川, 2007）。しかし，凍結前線付
近では圧力水頭が-600cmを超える場合がある（武田
と鈴木, 1977; 福田, 1980）など，深くまで土壌が
凍結する場合には下層土がかなり乾燥する可能性が
あるため，テンシオメータへの頻繁な水補給が容易
ではないこの方法は土壌凍結地帯における長期観測
には向かない。そのため，土壌凍結地帯において下
層のマトリックポテンシャルを長期的に観測するた
めには，テンシオメータの工夫が必要である。
　２）土壌の熱的環境に大きく影響を受ける融雪期
　　　より前の土壌水分移動
　凍結層の発達と下層の土壌水分状態の変化の間に
は密接な関係がある。例えば，一方向から土壌を凍
結させるカラム試験から，地表面の地温が高いほど
凍結層よりも下のマトリックポテンシャルが大きく
なる（すなわち，土壌が湿潤である）ことが明らか
にされた（武田と鈴木, 1977; 福田, 1980）。また，
下層の凍結していない土壌のマトリックポテンシャ
ルが，凍結層が発達するときに値が小さくなり，融
解するときに値が大きくなることが観測されている
（武田ら, 1978）。
　中性子水分計やγ線水分計によって野外で測定さ
れた水分量の変化（福田, 1981; GRAYとGRANGER, 
1986; STAHLIら, 1999）から，土壌中の鉛直上向き
の水フラックスを推定した結果を第１―１表に示
す。いずれの値も期間内の地表面からの蒸発量や融
雪水量は考慮されていないが，対象期間は気温が低
く，顕著な融雪も無かったと判断されるため，これ
らの因子は水フラックスの推定結果にあまり影響を
与えないと判断した。GRAYとGRANGER（1986）と
STAHLIら（1999）の土壌タイプは前者がSilt Loam，
後者がSandと異なり，さらに測定期間内の最大凍結
深も大きく異なる。しかし，期間内の平均的な水フ
ラックスはほぼ同じであり，平均で0.8mm d-1 程度
の鉛直上向きの水フラックスが生じている。土壌凍
結深や水フラックスを推定した深さが浅く，測定期
間も短いが，福田（1981）の計測結果から計算され
た水フラックスは上述の値よりも若干小さい程度で
ある。
　気温はもちろん，熱伝導率が小さい積雪層の厚さ
が増加することでも地温は上昇する（東, 1954; 
THORUDと UNCAN, 1972; 土谷, 1985; SHARRATTら, 
1999; HARDYら, 2001; DECKERら, 2003; HIROTAら, 
2006）。すなわち，積雪層が厚い方が積雪層の薄い
条件よりも地温が高くなるため，積雪深の増加によ
り鉛直上向きの土壌水分移動量が減少することが考
えられる。さらに積雪層が厚くなると，気温が低く
ても凍結層が形成されなくなり，積雪層の底面から
融雪が発生する（木下, 1988）。底面からの融雪水
第１―４図 一般的なテンシオメータ。
脱気水
圧力計
導管（外径18mm
程度のアクリルパ
イプ）
シリコン栓
塩ビパイプ
素焼カップ
　（受感部）
..
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第１―１表 土壌凍結層が発達するときの土壌中の水フラックス（q）と凍結層が形成さ
れない条件での積雪層底面からの融雪量（M）。
凍結層が発達するときの鉛直上向きの水移動量
測定者
q (mm d-1)
[測定深さ]
凍結深 (cm)
[積雪深]
測定期間 測定場所
福田(1981)1) 0.63 [5 cm] 3.5 1980/12/14 苫小牧（北海道）
Grayと Granger
(1986)2)
0.87 [80 cm] 100 [-] 1983/11/9 –84/2/9 Outlook（カナダ）
Stahliら(1999) 2) 0.75 [70 cm] 45 [15cm] 1995/12/1-06/1/10 Ultuna(スエーデン)
凍結層が無いときの底面からの融雪量
測定者 M(mm d-1) 積雪深(cm) 測定期間 測定場所
福富(1953) 5 70 1950年 1～2月 函館（北海道）
岸ら(1962)3) 1.5 - - 苫小牧（北海道）
藤岡ら(1963) 3) 0.9 - - 尾瀬沼（栃木）
小島(1957) 0.8～1.3 - - 札幌（北海道）
秋田谷(1969) 0.1～0.5 70～190
1968・69年
1～2月
天塩（北海道）
小島(1982)
0.4
0.6
170
280
1980/12/4-81/3/31
1981/12/4-82/3/31
母子里（北海道）
倉島ら(1999)4)
1.3
1.6
45
72
1994/1/20-2/5
1995/1/31-2/5
雫石（岩手）
1) 午前 0時～午前 8時の計測値を筆者が日フラックスに計算。
2) 水分量の変化の図から筆者が計算。
3) 秋田谷（1969）から引用。
4) 底面融雪量の図から筆者が計算。
量はすなわち土壌表面における鉛直下向きの水フラ
ックスと等しい。
　一般に積雪深が50cmを超えると，気温が低くても
凍結層は発達せず，地熱により積雪層底面から融
雪（底面融雪）が生じるといわれている（前野と
福田, 1994）。底面融雪は世界の多くの地域でみら
れると考えられ，実際に土壌凍結層が年によっては
形成されない例が森林や山岳地帯で報告されてい
る（LINDSTROMら, 2002; BAYARDら, 2005）。しかし，
底面融雪量の定量的な評価のほとんどは，多雪地帯
である日本でおこなわれた（第１―１表）。福富（
1953）の5mm d-1 や岸ら（1962）の1.5mm d-1 のよう
に，北海道でもかなり大きな融雪量が観測されてい
る事例も過去には報告されているが，近年の小島（
1982）と倉島ら（1999）の結果をみると，北海道よ
りも温暖な岩手の方が底面からの融雪水量は大きく，
前者が0.5mm d-1 程度，後者が1.5mm d-1 程度の融
雪水量となっている。いずれにしても，土壌凍結が
発達するときの鉛直上向きの水フラックスと同程度
の水が，凍結層が形成されないときには鉛直下向き
に移動している可能性があることがわかる。
　このように，融雪期よりも前の冬期の土壌水分移
動と土壌中の熱の移動との間には，密接な関係が
ある。例えば，いままで雪による断熱効果によって
ほとんど土壌が凍結しないと考えられてきた北海道
の道央地帯でも，融雪期まで土壌凍結層が存在した
例が報告されている（青木と長谷川, 2007）。反対
にこれまで土壌凍結地帯とされてきた北海道の道東
..
地域において，ほとんど凍結層が存在しない年もあ
ることが報告されている（HIROTAら, 2006）。この
ように，顕著な土壌凍結深の変化がみられる地域の
冬期の土壌水分移動を評価するためには，土壌凍結
深の有無や凍結層の発達程度と土壌水分移動の関係
を定量的に評価する必要がある。しかし，土壌凍結
層が発達する期間，底面融雪が発生する期間，融雪
期のそれぞれについては，前述のように土壌水分移
動を観測した結果がいくつか報告されているものの，
冬期間全体，あるいは年間を通して土壌水分移動を
評価した事例は少ない。そのため，融雪期以外の冬
期の土壌水分移動が，融雪期を含む冬期全体，ある
いは年間の土壌水分移動に与える影響については，
ほとんど明らかになっていない。
　３）凍結層への融雪水の浸透速度と浸透量
　氷は土粒子と同様に動きにくい。また，凍結層に
浸透した融雪水が潜熱を放出し，凍結層内で再凍結
することが知られている（ZHAOら, 1997）。そのた
め，土壌が凍結した圃場における融雪水の浸透形態
は，凍結層が存在しないときの降雨時の浸透形態と
は異なることが知られている（BAKER, 2003; 
STAHLI, 2005）。
　凍結した土壌への融雪水の浸透現象を理解するた
めに，インテークレート試験等，人工的な湛水によ
る浸入試験がおこなわれた。AUGUSTINE（1941）は森
林と農地で浸入試験をおこない，10cm程度の厚さの
凍結層が存在する森林土壌では浸透開始直後の浸透
速度が凍結していない場合とほぼ同程度であったこ
と，凍結深が同程度の農地では浸透がみられなかっ
たこと，凍結深が5～7cm程度の牧草地では若干の浸
透がみられたことを報告した。しかし，この論文で
は土地利用の違いによって浸透速度が異なった理由
については考察していない。POSTとDREIBELBIS（1942）
は森林・草地・畑で凍結したときの表層の凍結状態
を観察した結果，凍結層の構造が大きく異なってい
ることを明らかにした（第１―５図）。この結果に
着目して，TRIMBLEら（1958）は土壌凍結の状態が異
なる圃場で浸入試験をおこない，ほとんどの凍結状
態では非凍結時に比べて浸透速度が低下するものの，
粗大な間隙が卓越するザラメ状の凍結状態
（Granular frost）では非凍結時よりも浸透速度が
上昇すると報告した。彼らはさらに，ほとんどの地
点で融雪水が浸透しない圃場でも，局所的に大きな
穴が開き，そこから融雪水が集中的に下層に浸透す
る場合があることを指摘している。STOECKELERと
WEITZMAN（1960）も浸入試験により，土壌凍結の状
態が蜂の巣状や多孔質なコンクリート状よりもコン
クリート状の方が浸透速度が小さいことを指摘して
いる。同様の方法によってKANE（1980）ならびに
KANE とSTEIN（1983）は，凍土の全水分量（氷＋液
状水量）の増加により凍結層への浸透速度が低下す
ることを示した。また，VAN DER KAMPら（2003）は草
地と農耕地で浸入試験をおこない，粗間隙が発達し
た草地の方が農耕地よりも凍結土壌への水の浸透速
度が高いことを示した。このように浸入試験により，
・土壌凍結によって一般には浸透速度が低下するこ
　と。
・ザラメ状，蜂の巣状，多孔質なコンクリート状，
　コンクリート状といった土壌凍結の形態（第１―
　５図）によって浸透速度が異なること。
・土地利用や農地の管理によって浸透速度が異なる
　こと。
・凍結層の全土壌水分量（氷＋液状水量）が多いほ
　ど浸透が抑制されること。
が明らかにされた。一方，浸入試験では人工的に湛
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第１―５図 土壌凍結の形状の模式図。
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水をするため，これらの結果はポテンシャルとして
の浸透速度であり，自然の融雪条件での浸透速度を
評価するためにはさらに検討が必要である。
　凍結深が1m以上にも達するような地域において，
実際の融雪条件で凍結した土壌への融雪水の浸透量
を評価するため，GRANGERら（1984）は前述のγ線水
分計で融雪期以降の水分量の変化を野外で観測し，
深さ1.5mまでの土層で増加した水分が土壌に浸透し
た水分量と等しい（それ以外は表面流去等によって
系外へ流出した）と仮定して，カナダのPrairie地
方の数十地点の農地で土壌水分の増加量（≒融雪水
の浸透量）と積雪水量との関係を調べた。その結
果，融雪水の浸透形態は以下の３つに分類できるこ
とが明らかになった。
・亀裂等の粗大な間隙により融雪水の全てが土壌に
　浸透するタイプ（Unlimited）。
・アイスシート（停滞水が凍結して地表面に形成さ
　れる氷の層）により融雪水がほとんど土壌に浸透
　しないタイプ（Limited）。
・融雪水が土壌に浸透するものの，その量は凍結層
　の存在により減少するタイプ（Restricted）。
GRANGERら（1984）ではふれられていないが，上述の
ザラメ状の凍結形態の土壌への融雪水の浸透は
Unlimited，コンクリート状の凍結形態の土壌への
浸透はLimitedに相当すると考えられる。GRANGERら
（1984）は，Restrictedの浸透形態では，融雪期よ
り前の凍土の水分量と積雪水量から浸透量が推定で
きることを明らかにした。この結果に基づき，GRAY
ら（1985）はRestrictedの浸透形態を示す農地につ
いて，カナダのPrairie地方では以下の式により浸
透量（INF; mm）が推定できることを明らかにした。
　　　INF=5(1-SI)SWE0.584　　　　　　(1-4)
ここに，SIは深さ0-40cmまでの土層の氷を含む全土
壌水の飽和度，SWEは融雪前の積雪水量（mm)であ
る。土壌の種類によらず式(1-4)が適用できる理由
について，ZHAOら（2002）は凍結層の土壌水の全ポ
テンシャルが小さいため，非凍結時の透水性に大き
な影響を与える比較的大きな間隙は土壌凍結が発達
した条件では通水間隙として機能せず，浸透量と土
壌の種類の間に明確な関係がみられないことをあげ
ている。また，融雪水の浸透速度は融雪期の地温が
低いと低下するが，その影響は融雪前の凍土中の全
水分量の多少に比べるとずっと小さいため，融雪水
の浸透量を広域評価する目的に，パラメータの少な
い式(1-4)の活用が有効であるとされている（GRAY
ら, 2001）。
　POMEROYら（1997）は同地域の森林でも式(1-4)と
同様にINFがSIとSWEの関数として表されることを
提示している。一方，森林の場合に計算式のパラメ
ータが異なったが，その理由として，POMEROYら
（1997）は土壌物理性や融雪速度等が農地と森林で
異なることを挙げている。このように，式(1-4)は
経験式であるため，土壌・気象条件が大きく異なる
地域では実測値にもとづき推定式のパラメータを変
更する必要性があるものの，GRAYら（1985）と同様
の方法により各地域で融雪水の浸透量を推定する式
を得ることができると考えられる。一方，ここで得
られた結果は土壌凍結がかなり発達し，融雪期に浸
潤前線が凍結層内にとどまる場合を仮定しており
（ZHAOとGRAY, 1999; GRAYら, 2001），凍結深が比較
的浅く，融雪期に浸潤前線が凍結層の下端まで到達
する場合には，融雪水の浸透量を式(1-4)と同様の
方法で評価できるとはかぎらない。例えば，前述の
ように，JOHNSSONとLUNDIN（1991）は40cm程度の厚さ
の凍結層が発達した圃場において，融雪期に暗渠か
ら多量の排水があったことを観測したが，この現象
を熱水同時移動モデルでは説明できないことを示
し，これを説明するために部分的な凍結層の融解を
考慮する必要があることを指摘している（JOHNSSON
とLUNDIN, 1991）。凍結層が存在するときに浸潤前
線が下層まで到達する現象については，地下水位の
上昇や下層の水分量の増加によっても確認されてい
る（NYBERGら, 2001; BAYARDら, 2005）。さらに，浸
潤前線が凍結層内にあるときには，浸透した融雪水
が凍結層内で再凍結するときに放出された潜熱によ
り地温が上昇し，浸潤前線の降下速度が増加するこ
とで融雪水の浸透が促進されるが（ZHAOら, 1997），
凍結層内で再凍結した融雪水がその後の融雪水の下
方浸透を抑制することも指摘されている（BAYARDら，
2005）。しかし，浸潤前線が凍結層下端に到達して
からの融雪水の浸透様式は十分に明らかにされてお
らず，融雪水の浸透量や浸透速度を適切に評価する
ための手法は未だ確立されていない。
　４）これまでに明らかにされた点と残された課題
　積雪・土壌凍結条件の圃場における土壌水分移動
について，既往の研究から明らかになった主な点を
以下に整理する。
・土壌凍結が発達するときには，下層から凍結層に
向かって鉛直上向きに水が移動する。
・土壌凍結深が深くなり，凍結層の地温が低下する
ほど土壌水分移動の駆動力は大きい。
・雪の断熱効果により凍結層が発達しない条件で
は，地熱により積雪層底面が融解し，融雪水が土
壌に供給される。
・森林・草地・耕地等の土地利用や，植生の違いに
よって凍結層への融雪水の浸透速度は異なる。
・土壌の凍結状態はその形状の特徴からザラメ状，
蜂の巣状，コンクリート状，多孔質なコンクリー
ト状，など，いくつかの状態に分類でき，この状
態の違いが浸透速度の大きさに影響を与える。
・土壌特性や土壌凍結の形態により，全ての融雪水
が土壌に浸透するタイプ（Unlimited），土壌中に
融雪水が全く浸透しないタイプ（Limited），融雪
水は浸透するが非凍結時と比べると浸透量が少な
いタイプ（Restricted）の3つに融雪水の浸透様
式が分類される。
・凍結層中の全水分量（氷＋液状水量）が多いほど
融雪水の浸透速度が小さく，浸透量が少ない。
・地温が低いほど融雪水の浸透速度が小さく，浸透
量が少ない。
・凍結層内で融雪水が再凍結することで融雪水の浸
透速度が低下する場合がある。
　これらのほとんどは，深くまで土壌が凍結し，融
雪期に浸潤前線が凍結層下端まで到達しない圃場に
おける観測結果から導かれたものである。一方，凍
結深が比較的浅く，年によっては凍結層がほとんど
形成されない場合があるような地域では，冬期の土
壌水分移動の観測データが少なく，土壌水分移動に
関する定量的な解析が進んでいない。これらの地域
では
・冬期の土壌水分移動を定量的に観測するにはどの
ような方法が適しているのか？
・どのような条件で凍結層の存在により融雪水の浸
透速度の低下や浸透量の減少がみられ，どのよう
な条件でみられないのか？
・冬期の土壌水分移動は年間の水収支にどの程度の
影響を与えているのだろうか？
・どのようにすれば融雪水の浸透速度や浸透量を広
域評価できるだろうか？
といった問題が，未解決のまま残されている。
３．本論文の構成
　日本有数の畑作地帯であり，かつ土壌凍結地帯と
されてきた北海道の十勝地域中部に位置する北海道
農業研究センターの試験圃場では，過去には50cm以
上土壌が凍結した年もあったが，現在では20cm程度
までしか土壌が凍結しない（第1-3図）。この圃場に
試験区を設置し，2001年10月から2008年4月まで積
雪・土壌凍結条件下の農地における土壌水分移動の
観測を実施した。観測結果を元に土壌水分移動の定
量的な解析をおこない，土壌凍結層の発達と土壌水
分移動の関係を調査し，同地域における冬期の土壌
水分移動の特徴を明らかにした。この研究の目的は，
これらの解析結果を通して，今まで明らかにされて
こなかった凍結深が比較的浅い農地における冬期の
土壌水分移動様式を解明することにある。
　第１章では，積雪・土壌凍結条件における土壌水
分移動について，これまでの知見を整理し，本論文
で取り組むべき点を明らかにした。
　第２章では，対象地域で詳細な土壌水分移動の観
測を可能にする手法について述べる。本章の前半で
は観測システム全体の説明をおこなう。対象圃場は
多雪で，圃場の透水性が高いため，融雪期に多量の
融雪水が深層に到達する可能性がある。また，凍結
層が発達するときには深層から凍結層へと無視でき
ない量の水が移動する可能性がある。これらの土壌
水分移動を評価するためには水フラックスの推定が
有効であると考えられ，そのために必要なマトリッ
クポテンシャル（圧力水頭）の測定手法の開発につ
いて，本章の後半で説明する。
　第３章では，土壌凍結層の凍結・融解と積雪層の
厚さの関係について，観測されたデータを用いて熱
と水の移動の観点から解析をおこなう。観測圃場に
おいて積雪層の厚さと凍結層付近の熱フラックスの
変化の関係を調査し，積雪層と土壌の凍結・融解，
それが土壌水分移動に与える影響について考察する。
　観測期間中，最大土壌凍結深が20cm程度の年と，
ほとんど凍結層が形成されない年があった。そこで
第４章では，凍結層が形成されない年の融雪水の浸
透速度と，最大凍結深が約20cm程度発達した年の融
雪水の浸透速度を比較することで，近年の凍結深が
浅い条件では，凍結層が存在しても融雪水の浸透速
度が非凍結時とほとんど変わらないことを明らか
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融雪期より前の水分移動
凍結層への融雪水・雨水の浸透
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にする。そして，第３章で明らかにした雪の断熱
効果が，凍結した土壌への融雪水の浸透に与える影
響について考察する。
　第５章では，冬期間以外の期間を含む約５年間の
観測データを用い，寒冷圏における積雪・土壌凍結
期間とそれ以外の期間の土壌水分移動量の比較をお
こなう。この結果から，融雪期や融雪期以前の土壌
水分移動が，冬期間全体や年間の水収支にどの程度
影響するのかを議論する。さらに，寒候期と暖候
期（本章４節を参照）の土壌水分移動量を比較する
ことで，凍結層の形成が土壌水分移動に大きな影響
を与えていることを明らかにする。
　上記のように，近年では土壌凍結深が最大でも
20cm程度までしか発達しないため，過去の十勝地域
中部のように土壌凍結がさらに発達したときの土壌
水分移動の観測は自然条件では望めない。そこで第
６章では，断熱材の役割をする雪を取り除くことで
土壌凍結層を発達させた試験区を隣接する圃場に新
たに設置して，土壌水分移動の観測をおこない，自
然積雪状態で土壌凍結深が浅い試験区の土壌水分移
動と比較することで，土壌凍結深が40cm程度発達し
たときの土壌水分移動の特徴を明らかにする。
　第７章では，第６章と同一の圃場で計測された３
年間のデータを利用し，融雪期における融雪水の浸
透量と土壌凍結深や地温，土壌水分量等の状態量と
の関係を調査する。得られた結果に基づき，最大土
壌凍結深が0～50cmと土壌凍結深の年次変動が大き
く，かつ凍結深が比較的浅い条件で，融雪期におけ
る融雪水の浸透量を推定する方法について検討する。
　第８章では，各章で明らかにした積雪・土壌凍結
条件の火山灰土壌畑における土壌水分移動の特徴を
要約し，冬期の土壌水分移動が農地やその周辺の水
循環に与える影響について言及する。
４．観測期間に関する用語の説明
　本研究では，冬期に積雪層や土壌凍結層が形成さ
れる十勝において，年間を通した観測をおこなって
いる。その際に，積雪・土壌凍結状態や土壌水分量
の多少の観点からいくつかの特徴的な期間を選定し，
それぞれの期間の土壌水分移動について議論するこ
とがある。そこで，本論文で頻繁にでてくる主な期
間について，その名称と意味を記述する。また，第
１―６図にそれらの期間の時間的な関係を模式的に
示す。
・寒候期
　気象観測統計指針（気象庁, 2005）によると，
寒候期は前年の秋から当年の春に至る期間であり，
断りが無いかぎり10～3月の期間をさす，となっ
ている。本論文では，対象地域で一般に積雪層や
土壌凍結層が存在する11～4月を寒候期とする。
・暖候期
　気象観測統計指針（気象庁, 2005）によると，
暖候期は春頃から秋頃に至る期間，特に断りが無
いかぎり，4～9月の期間をさす，となっている。
本論文では，上記の寒候期以外の期間として，5
～10月を暖候期とする。
・消雪日
　寒候期の終わりに主な融雪が終了した日であり，
それ以降，連続して裸地が続く。
第１―６図 本論文であつかう観測期間に関する用語とその時期。図中の月は大まか
な目安であり，実際の期間は降雨や気温，積雪層の厚さ等の気象因子により異なる。
5月 4月11月
暖候期 寒候期
融雪期
融解期
積雪期間
厳寒期
多雨期
乾燥期
積雪融解期
消雪日
凍結層発達期
6月 7月 8月 9月 10月 12月 1月 2月 3月
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・積雪期間
　厳冬期に数日間以上積雪層が形成されてから消
雪日までの期間。
・融雪期
　日平均気温が0℃以上になり，積雪水量が連続
的に減少を開始したときから，消雪日までの期間。
・融解期
　融雪水の浸入等により土壌凍結層が顕著な融解
を開始してから凍結層が完全に無くなるまでの期
間。
・積雪融解期
　多量の積雪による断熱効果（詳細については第
３章を参照）によって土壌凍結層が連続的な融解
を開始してから融解期の前日までの期間。
・凍結層発達期
　土壌凍結層が連続的に発達する期間。
・厳寒期
　積雪，もしくは土壌凍結層が形成されてから融
解期の前日までの期間。
・多雨期
　暖候期のうち，降水量が多く，土壌が湿潤な期
間。
・乾燥期
　暖候期のうち，降雨の無い日が長期間続き，土
壌が乾燥する期間。
Ⅱ．積雪・土壌凍結条件下での土壌水分移動
連続観測システムの開発†　　　　 
１．はじめに
　北海道の十勝地域は広範囲に土壌が凍結する（土
谷, 1985; HIROTAら, 2006）。十勝地域は広大な土
地を利用した農業がおこなわれる日本有数の畑作地
帯として知られ，牧草の越冬性や春の農作業の開始
時期など，土壌凍結と農業が密接な関係にあること
が知られている（菊池, 2008）。
　第１章で示したように，積雪・土壌凍結条件下の
圃場の土壌水分移動を評価するために，各地域の土
壌・気象・地形条件に対応したいくつかの観測方法
が試みられてきた。しかし，透水性の高い火山灰土
壌が広く分布し，かつ最大積雪深が50cmを超える
（気象庁, 2008）多雪な特徴をもつ十勝地域では，
これまで比較的多くの観測例があるカナダの
Prairie（少雪で粘質な土壌が多い）や北欧（粘質，
もしくは砂質土壌）とは，土壌・気象条件が大きく
異なる。そのため，同地域の圃場における土壌水分
移動の評価をおこなうためには，観測体系に独自の
工夫を加える必要があると考えられる。
　本研究では，十勝地域中部の圃場における冬期の
土壌水分移動の評価に適した観測システムを開発し
た。下層における水フラックスの測定を可能にする
ため，凍結層の下の非凍結土壌におけるマトリック
ポテンシャル（圧力水頭）の測定をおこなうこと
が，この観測システムの大きな特徴である。本章で
は，開発されたシステムを同地域の農地に設置し，
観測結果を解析することで観測システムの有効性を
検討した。
２．研究方法
　１）観測システムの構成と試験圃場への設置
　積雪・土壌凍結地帯の農地における水文現象を総
合的に観測するため，土壌中の熱と水の移動を大気
や積雪に関するパラメータとともに観測するシステ
ムを構築し（HIROTAら, 2005），十勝地域の中部に
位置する北海道農業研究センター芽室研究拠点の試
験圃場（42°53' N, 143°05' E）に設置した。
　（1）観測システム
　観測システムの概要を第２―１図に示す。
　土壌水分量をWater content reflectomete
（WCR; CS615, Campbell Scientific Inc.）により
測定した。このセンサーは近年，土壌水分量の測定
によく用いられるTime Domain Reflectometry（TDR）
と同様に，水の比誘電率が土壌中のその他の要素と
比較すると極端に大きいことを利用して水分量を計
測する計測機器である（Campbell Scientific 
Inc., 1996）。TDRが土壌中の電磁波の伝播速度を測
定することで土壌の比誘電率を計測するのに対し，
WCRは電磁波の振動周波数（oscillation frequency）
を測定し，これが土壌中の液状水量と相関が高いこ
とを利用して土壌水分量を計測している（SUZUKI 
S, HIROTA T, and IWATA Y, Experimental study on 
sample size for laboratory calibration tests 
of commercial dielectric soil water sensors, 
投稿中）。このような測定上の違いはあるものの，
どちらのセンサーの出力値も土壌中の氷の量にはほ
†本章の一部はIWATAとHIROTA (2005a, b), HIROTAら(2005), なら
　びに岩田ら(2007)で発表した。
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第２―１図 観測システムの模式図と観測サイトの写真。
土壌水分量（WCR; 液状水量を計測）
(5, 10, 20, …, 100 cm)
凍結層
積雪層
地表面
雪温 (1, 4, 11, 21, …, 91 cm)
地温 (0, 2, 5, 10, 20, …, 100 cm)
気温 (190 cm)
地中熱流板 (2, 5 cm)
超音波積雪深計
4成分放射計
降水量
風速 (275 cm)
小型ライシメータ
（ウエイングライシメータ）
テンシオメータ (50, 60, 70 cm)
メチレンブルー凍結深計（手動計測）
積雪水量（手動計測）
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とんど影響されないため，TDRと同様にWCRでも非凍
結時の土壌水分量のキャリブレーション式を用いて
凍結時の土壌中の液状水量が測定可能である
（FLERCHINGERら, 2006）。各土層から攪乱土を採取
し，内径83mmの円筒容器に圃場の乾燥密度にあわせ
て風乾土を充填し，加水することで土壌水分量を調
整し，出力値と対応させてWCRのキャリブレーショ
ンをおこなった。例えば2002年の12月に深さ5cmの
地温は-5℃になったが，このときの同深さの液状水
量は0.16m3 -3 であった（第２―５図c）。この値は
鈴木ら（2002）が本試験地の土壌と同じ火山灰を母
材とする土壌で実験した地温が-6℃の時の値とほぼ
等しいことから，こうして求めた液状水量は妥当で
あったとことが本試験でも確認された。
　土壌が凍結すると素焼カップが割れて計測ができ
なくなるため，この地域では土壌が凍結する心配の
無い，深さ50cm以深にテンシオメータ（本章２節
２）を参照）を設置し，マトリックポテンシャル
（以下，圧力水頭）を測定した。さらに，直径20 
cm，高さ30cmの円筒に現場の表層土壌を充填した小
型のライシメータ（CNK-NS-10, クリマテック; 林
ら, 1993; 林, 2001）を圃場内に設置し，蒸発量を
測定した。
　雪密度や融雪期の融雪水量を測定する目的で，一
週間におよそ２回の頻度で直径50mmのアルミニウム
製の採雪筒を用いて積雪層を採取し，重さを量るこ
とで積雪水量を求めた。また，超音波積雪深計
（SL-340, 海上電機）を用いて積雪深の自動計測を
おこない，週に２回程度定規で計測した積雪深の実
測値で補正した。さらに，風があるときに降水量計
の周囲に乱流が発生することで降水量計内に捕捉さ
れる雪の量が低下することを防止するためのケージ
（RT-4, 海上電機）がついた溢水式降水量計（B07-
00020 ,横河電機）により降水量を測定した。降雪
が無い期間の降水量は転倒マス式雨量計により測定
した。
　土壌中ならびに積雪層中の熱の移動を観察するた
め，深さ0～100cmと高さ1～90cmに設置した熱電対
で地温と雪温を測定した。また，地中熱流板
（HFT1.1, REBS）を深さ2cmと5cmに埋設した。さら
に，非積雪期間の地表面蒸発量を熱収支モデル
（HIROTAら, 2009）により推定するため，4成分放
射計（CNR-1, Kipp and Zonen）により上向きと下
向きの短波・長波放射量を，高さ275cmに設置した
風速計（010C, MetOne）により風速を，高さ190cm
に設置した通風筒内の温湿度計（HMP45A, Vaisala）
により気温と湿度を測定した。凍結深については地
温プロファイルからも推定可能であるが（第３章），
0.03%のメチレンブルー水溶液を用いた土壌凍結深
計（木下ら, 1967; 土谷, 1985）も設置し，1週間
に2回程度の頻度で凍結深を測定した。
　上記の測定項目のうち，自動計測データはデータ
ロガー（CR10X, Campbell Scientific Inc.）によ
り10分間隔で記録した。
　各測定項目から得られた結果を比較することで，
融雪期の土壌水分量の評価や推定値のクロスチェッ
クが可能となっている（HIROTAら, 2005）。例えば，
土壌凍結層が存在しない年の融雪期において，土壌
水分の増加量と，異なる深さの圧力水頭の値からダ
ルシー則により計算した鉛直下向きの浸透速度をも
とに，地表面における浸透速度を水収支法で計算
し，この値と融雪水量を比較することで，ダルシー
則による水フラックス推定の妥当性の判定が可能に
なる（第２―２図a）。あるいは，第２―２図bに模
式的に示したように，水収支法，熱収支モデル，ラ
イシメータ法によりそれぞれ推定された蒸発量を比
較することで，各測定項目の精度の検証をおこなう
ことができる（HIROTAら, 2005）。
　（2）　観測サイト
　上記の観測システムを設置した観測サイトの土壌
特性を第２―３図に示す。深さ105cmまでの土壌は
15,000～数百年前に堆積した火山灰を母材とする乾
性火山灰土壌であり（北海道開発局, 1988），多腐
植質な火山灰土壌（腐植含量が10%以上; 北海道開
発局, 1988）に比べると腐植含量が少ないのが（2
～5%程度; 宮沢, 1980）特徴である。排水性が良い
場所に堆積したために有機物の分解が進み，腐植含
量が少ないと考えられており，一般に，乾性火山灰
土壌の排水性は良いとされる（菊池, 1981）。105cm
以深から砂礫層が出現し，この地域の浅層地下水位
が約8mであることや（岡, 2000），試験圃場の土壌
が高い透水係数と間隙率をもつことからも（第２―
３図），観測サイトの排水性が良いことがわかる。
圃場の傾斜度は1%未満で，平坦である。観測サイト
より2km西に位置する気象観測システム（AMeDAS）
により取得された1979年から2000年の年平均気温と
年降水量の平均値はそれぞれ6℃と970mmであった
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第２―２図 観測システムによる（a）融雪期における融雪水の浸透量の評価と（b）
非積雪期間（夏期）の蒸発量の推定。
融雪水量
下方浸透量
水分貯留量
の増加
積雪深計
積雪水量測定
土壌
水分計
テンシオ
メータ
a. 融雪期
蒸発量
（ライシメータ）
b. 夏期
地中熱量板
地温計
小型ライシ
メータ
蒸発量
（水収支）
下層からの
水供給量
水分貯留量
の減少
風速計
温湿度計
4成分放射計
蒸発量
（熱収支）
第２―３図 観測サイトの位置と観測サイトの土壌プロファイル，ならびに土壌特性。
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（気象庁, 2008）。
　上記観測システムを2001年10月に設置し，観測を
開始した。観測期間中，非積雪期間に除草剤によっ
て定期的に除草をおこない，地表面を裸地で管理し
た。
　２）寒冷条件で下層の圧力水頭の長期観測を可能
　　　にするテンシオメータの開発
　上記のシステムはそのほとんどが既存の計測機器
を組み合わせて構成されている。この中で，土壌中
の水フラックスを測定するために必要な圧力水頭の
測定は，第1章で説明したように従来の方法では計
測が難しい。圧力水頭の測定に一般に使用されるテ
ンシオメータ（CASSELとKLUTE, 1986）は，素焼カッ
プと平衡した土壌水のマトリックポテンシャル（水
圧）を圧力センサーで測定する道具であり，受感部
である素焼カップから圧力センサーに圧力を伝達す
る物質として通常は水を用いるが（第１―４図），
この水が凍結することで寒冷な条件では欠測になっ
てしまうのである。水の凍結を回避するために圧力
媒体として不凍液を用いる方法は，不凍液の拡散に
伴う周辺環境の汚染や計測機器内の不凍液の濃度低
下に伴う凍結の可能性があるため，長期観測には適
さない（吉田, 1998）。テンシオメータ全体を土壌
中に埋設する方法もあるが（井上, 1994; 青木と長
谷川, 2007），土壌の圧力水頭がマイナス数百cmの
期間が長く続くような乾燥した条件で長期間観測を
おこなう場合，測器内で減少した水を定期的に補給
する必要があるため，湿潤な環境以外では長期観測
には適さない。
　今回の観測で開発したテンシオメータ（プロトタ
イプ）の模式図を第２―４図に示す。凍結の恐れが
ある地上部と土壌凍結層の部分を断熱材で被覆し，
かつ断熱材の中に小さな熱源を入れることで計測器
機内の水の凍結を防ぎ，かつ計測機器内への水の補
給を容易にしたテンシオメータとした。地上部の断
熱箱の中に5Wの電球を入れ，冬期間点灯させた。外
経18mm，長さ60mmの市販の素焼カップに外径18mm 
のアクリル管を水平につなぎ，それを90°エルボで
外径18mmの塩ビ管と接続して地上部まで伸ばし，地
上部に位置する圧力計のついた容量100cm3の水タン
クと接続した。深さ１ｍの試坑を掘り，壁面に水平
方向に直径18mmのドリルで穴をあけ，テンシオメー
タの水平部分を埋設した。埋設深さは50, 60, 70cm
とし，埋設後に試抗を埋め戻した。この埋設方法に
より，受感部である素焼カップ直上の土壌の撹乱を
避けることができる。また，計測地点直上の積雪状
態を乱すことなくテンシオメータへの水分補給がお
こなえる。断熱材の材質については，計測機器の地
上部には2cmの厚さの発泡スチロールを用い，熱の
第２―４図 開発したテンシオメータ（プロトタイプ）の模式図。
熱源
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第２―５図 2001-2002年冬の観測結果。(a)圧力水頭, (b)深さ 50cmと 60cmの間の動水勾配, (c)体積含水率（液状水）,
(d)積雪深, (e)凍結深, (f)気温。動水勾配がプラスのときには測定深度の土壌水が鉛直下向きに移動したことを意味
している。線 1～5の意味については、本文（2章 3節 1））を参照されたい。
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影響を特に受けやすい凍結層内の部分については
2cmの厚さのウレタンを用いた。
　テンシオメータへの水分補給は，１～２ヶ月に１
度程度の頻度でおこなった。このテンシオメータを
もとに，数年間の観測期間内に，本章３節２）で述
べるような改良を加えた。
３．結果と考察
　１）観測システムによる積雪・土壌凍結地帯の土
　　　壌水分移動の評価
　観測期間1年目の冬期（2001年11月～2002年4月）
の計測結果を第２―５図に示す。この年は11月に雨
がほとんど降らなかったため，凍結前から下層土の
圧力水頭はゆっくりと減少していたが（第２―５図
a, 線１以前），気温が0℃以下になり凍結層が発達
を開始すると圧力水頭が急激に減少したことから，
凍結層の発達によって下層土の乾燥が促進されたこ
とがわかる（第２―５図, 線１～２）。凍結層の形
成に伴う深さ5cmの水分量（液状水量）の急激な減
少（第２―５図c）は，この深さの水が氷に変化し
たことで液体の水の割合が減少したことを意味して
いる。観測期間における深さ5cmの液状水量の最小
値は0.16m3m-3であった（第２―５図c）。下層土の水
分量の減少は，積雪深が20cm以下で凍結深が増加を
続けた1月上旬まで続き，深さ50cmの土壌が最も乾
燥した1月上旬に圧力水頭が-550cmに達したことか
ら（第２―５図a, 線２），下層から凍結層へと土壌
水分が移動することで下層はかなり乾燥したことが
わかる。この年の最大凍結深は20cmであった（第２
―５図e）。
　気温が低い（1～2月の最低気温の平均値は-17℃）
にもかかわらず，積雪深が40cmを超えると凍結深は
ゆっくりと後退した（第２―５図, 線2以降）。深さ
50cmの土壌水分量と圧力水頭がゆっくりと増加し
（第２―５図aとc），２月上旬に50cmと60cm間の水
の移動方向が鉛直上向きから鉛直下向きに転じた
（第２―５図b, 線3）。
　3月上旬に気温がプラスになると積雪深が急激に
減少し，深さ5cmの液状水量が増加した（第２―５
図, 線4以降）。深さ5cmの液状水量は凍結層の融解
によって3月上旬より前にも増加したが（第２―５
図c, 線3～4），3月上旬の急激な増加は融雪水の浸
透を意味していると考えられる。地表面近くの液状
水量の増加と同時に深さ50, 60, 70cmの圧力水頭と
水分量が急激に増加していることから（第２―５図
aとc），10cm以上の凍結層の存在（第２―５図e, 線
4）にもかかわらず，多量の融雪水が深層に浸透し
たことがわかる。融雪期の後半には全ての深さの圧
力水頭が-30cm程度の期間が数日間続き，深さ50cm
と60cmの間の動水勾配が1であったことから，多量
の融雪水が重力のみにより深層に浸透したと考えら
れる（第２―５図, 線5以降）。
　以上の結果から，開発された観測システムによっ
て，積雪・土壌凍結条件の農地の土壌水分移動が詳
細に観測できることが明らかになった。今回新たに
開発されたテンシオメータは冬期間凍ることなく計
測することができ，計測結果から判断される土壌の
乾湿の傾向は同一深さに埋設された水分計の結果と
一致しているため，この方法により圃場の圧力水頭
を計測できたと考えて良い。地表面からの水の供給
が無いにもかかわらず，多量の積雪後に深層の土壌
水分の移動方向が鉛直上向きから鉛直下向きへと転
じることや，融雪期に多量の融雪水が凍結層を通過
して深層に浸透している可能性が指摘されるなど，
圧力水頭を計測することで土壌水分移動に関する多
くの情報が得られることが確認された。一方，今回
用いた5 W の電球では消費電力が大きすぎるため，
商用電源を使えない圃場での測定は難しい。計測機
器内の熱源が周辺環境に与える影響を最小限にする
ためにも，なるべく消費電力が小さな熱源を使用す
ることが望ましい。そこで次節では，テンシオメー
タの改良について，実際の計測データを交えて議論
する。
　２）テンシオメータの改良
　地上部の熱源と測定地点との距離が十分にあれ
ば，熱源が周囲に与える影響が多少あったとしても
測定結果への影響はほとんど無いと考えられる。そ
こで，２年目にあたる2002-03年の冬には上記の開
発したテンシオメータに加え，素焼カップと圧力計
との間を外径18mmのアクリル管と外径4mmのポリエ
チレンチューブで接続し，地上部の断熱箱と計測地
点の直上までの水平距離を120cm確保したテンシオ
メータを新たに作成し（第２―６図），試験圃場に
設置した。新型のテンシオメータはアクリル管から
2本のポリエチレンチューブが出ており，3方活栓を
操作して片方のポリエチレンチューブからシリンジ
を用いてアクリル管に水を注入し，もう一方のポリ
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エチレンチューブからアクリル管に溜まった空気が
地上部に排出される構造になっている。
　新たに作成したテンシオメータにより1月上旬ま
でデータが取得できた（第２―７図, 線1以前）。し
かし，土壌が乾燥化することでテンシオメータ内の
負圧がさらに上昇すると，外部からの微量な空気の
侵入や，測器内の水に溶存していた空気が減圧下で
析出することによって，テンシオメータ内に発生す
第２―６図 2002-03年冬期に設置したテンシオメータの模式図。
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第２―７図 2002-03 年の冬に改良したテンシオメータで観測されたの圧力水頭と積雪
深・凍結深の推移。線 1の意味については，本文（2章 3節 2））を参照されたい。
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る空気の量が増加し，およそ2週間に1度の割合で脱
気水を入れなければならなかった。このように頻繁
な水補給が必要だった主な要因として，圧力センサ
ーと素焼カップをつなぐポリエチレンチューブが細
く，かつ水タンクが無いという新しいテンシオメー
タの構造（第２―６図）により，チューブ内に水と
空気が混在することで，受感部である素焼カップ部
分の圧力がうまく計測できなかったことが挙げられ
る。計測機器内に水を入れるためには断熱箱の周辺
を除雪しなければならないが，積雪深の増加に伴っ
て除雪作業が困難になった。加えて，三方活栓によ
る水の補給作業はプロトタイプに比べて複雑であ
り，多雪・低温条件下の作業では操作ミスなどのト
ラブルが多発した。その結果，深さ60 cm 以上の積
雪が生じた1月上旬以降は1ヶ月に一度程度の水補給
しかおこなえず，圧力水頭に欠測が増えた（第２―
７図）。
　一方，プロトタイプのテンシオメータにも，最も
熱源から近かった60cmのテンシオメータを除き，計
測の途中で欠測が生じた（第２―８図）。欠測が生
じてから積雪層を取り除いて測器地上部を観察した
ところ，断熱箱に大きな亀裂が発生していた。この
年は前年に比べて凍結前の土壌水分量が多く（第２
―５図aと７図），凍上量が多かったために地上部の
箱が持ち上げられて破損し，冷気が箱内に流入して
テンシオメータ内の水が凍結したことが欠測の原因
と考えられる。一方，断熱箱を半分埋設した新しい
タイプ（第２－６図）では凍上による箱の破損はみ
られなかった。
　２年目の失敗をふまえ，テンシオメータにさらに
改良を加え，2003-04年の冬に計測をおこなった。
改良したテンシオメータを第２―９図に示す。２年
目（2002-03年）の観測で，積雪・寒冷条件では水
補給の頻度が少なく，かつ水の補給作業の手順は可
能な限り簡略化することが望ましいことが明らかに
なったため，テンシオメータの地上部は十分な容積
の水タンクをもち，かつ水補給の操作が単純なプロ
トタイプと同様のものを採用した。また，凍上によ
る断熱箱の破損の影響を避けるため，第２―６図の
タイプと同様に地上部の断熱箱の一部を土中に埋設
した。熱源が計測地点周囲の熱環境に与える影響を
極力少なくするため，5Wの電球の代わりにより消費
電力の少ない1.3Wの電球を熱源として使用し，さら
に45°エルボにより水平部のアクリル管と立ち上が
り部の塩ビパイプをつなぎ，断熱箱と素焼カップの
水平距離を1m以上確保した。素焼カップと地上部の
水タンクの間に角度のついた部分をつくることで，
地下の水平方向に溜まった空気を地上部に出やすく
する効果も期待できる。
　計測結果を第２―10図に示す。この計測機器によ
り欠測することなく，冬期間継続して圧力水頭を測
定することができた。この年は12月中旬の30cm以上
の積雪により，凍結深が最大でも5cmしか発達せず，
ほとんどの期間，凍結層が存在しなかった（第２―
10図）。一方，2006-07年には凍結層が17cmまで発達
し（第２―11図），このシステムの土壌凍結条件で
の適用可能性を試す機会が得られた。その結果，冬
期間を通して圧力水頭の測定がおこなわれ，第２―
第２―８図 プロトタイプのテンシオメータにより 2年目の冬（2002-03年）に計測された
圧力水頭の推移。
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第２―９図 2003-04年冬期に設置したテンシオメータ（最終型）の模式図。
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第２―11図 最終型のテンシオメータによって 2006-07年冬に観測された圧力水頭と積雪
深・土壌凍結深の推移。
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火山灰土畑における積雪・土壌凍結期間の土壌水分移動
９図に示す改良したテンシオメータの有効性が実証
された。
　以上の結果から，積雪・土壌凍結条件の圃場にお
ける下層土（非凍結）の圧力水頭を長期計測するた
めの測器にとって必要な条件として，以下の項目が
挙げられる。
（ⅰ）下層から凍結層への水の移動に伴う下層土の
乾燥に備え，水を補給するために必要な部分が地
上に出ていること。
（ⅱ）テンシオメータへの頻繁な水補給を避けるた
め，十分な大きさの水タンクが設けられているこ
と。
（ⅲ）積雪・低温条件でのテンシオメータへの水補
給作業は，冬期以外の期間に比べてかなり困難で
あるため，簡便な作業で水補給がおこなえる構造
になっていること。
（ⅳ）断熱箱の一部を土壌中に埋設する等，凍上に
よる計測機器の破損を防ぐための対策がおこなわ
れていること。
（ⅴ）断熱箱の存在による計測地点直上の積雪や土
壌凍結への影響を防ぐため，断熱箱と素焼カップ
との水平距離ができるだけ長くとられていること。
（ⅵ）テンシオメータ内の熱源が周囲への環境に与
える影響を最小限にするため，消費電力の少ない
熱源が使われていること。
　
　周囲の熱環境に与える影響を最小限にするため，
テンシオメータの熱源についてはチャンバー内の温
度がなるべく0℃に近くなるように，冬期間の気温
や積雪深等，観測圃場の条件によって適切な熱量の
ものを選ぶべきである。また，今回は電球を常時点
灯させるという方法で計測機器への熱の供給をおこ
なったが，熱の加え方についても今後検討する必要
がある。
４．結論
　積雪・土壌凍結条件の圃場で土壌水分移動を観測
するための計測システムを開発した。このシステム
により土壌凍結地帯である北海道の十勝地域中部の
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農地の土壌水分移動を調査した結果，凍結層の発達
に伴って鉛直上向きの土壌水分移動が生じ，下層土
壌がかなり乾燥することや，雪による大気と土壌と
の断熱後には凍結層の後退に伴って下層における土
壌水の移動方向が鉛直下向きに転じること，融雪期
には凍結層が存在しても多量の水が下層に浸透して
いること等，高い時間分解能で下層の土壌水分移動
の変化が観測できることが明らかになった。
　この計測システムはそのほとんどが既存の計測機
器の組み合わせにより構成されているが，土壌水分
移動の駆動力である圧力水頭の測定については，長
期的な観測を視野に入れた場合には既存の手法の適
用が難しかった。そこで，圧力水頭の測定に通常使
用されるテンシオメータの地上部と土壌凍結層の部
分を断熱し，かつ小さな熱源を用いることで，寒冷
条件でも下層の圧力水頭を連続的かつ長期的に測定
できるテンシオメータを開発した。開発した計測機
器を観測サイトに設置し，観測時に生じた様々な問
題を解決するために計測機器を改良することで，積
雪・土壌凍結条件で安定して計測可能なテンシオメ
ータの開発に成功した。土壌凍結条件では下層土も
かなり乾燥するため，冬期間でもテンシオメータ内
の水を補給する必要があったが，冬期間の作業は温
暖な時期には生じない様々な問題のため，作業性は
著しく低下し，作業が複雑になるとミスが多発し
た。厳しい条件で長期観測をおこなうためには，メ
ンテナンスの頻度が低く，かつメンテナンスが簡単
におこなえる計測機器が必要であり，改良を重ねた
最終的なテンシオメータは，この条件を満たしてい
ると考えている。
　この章では，水の移動方向や土壌の乾湿，駆動力
の強さなどを用いた定性的な土壌水分移動の解析し
かおこなわなかったが，今回開発した観測システム
により土壌水分移動の定量的な評価が可能である。
そのための手法や解析結果について，次章以降で述
べる。
Ⅲ．凍結層が形成されたときに積雪層の厚さ
　　が土壌中の熱と水の移動に与える影響†
１．はじめに
　第１章で示したように，雪には効果的な断熱作用
があるため，積雪層の存在は寒冷圏の土壌と大気の
熱交換に重要な影響を与える。例えば，十勝地域中
部では近年，積雪深が20cm以上になる時期が気候変
動によって早まっており，これによって凍結深の顕
著な減少が生じたことが明らかになっている
（HIROTAら, 2006）。凍結層の発達程度など，土壌
中の熱環境は作物の越冬性と密接に関係しているた
め，寒冷圏の適切な農地管理のために積雪層の厚さ
や密度と土壌中の熱の移動の関係を理解することが
重要である。
　第２章で示したように，凍結層が発達するときに
は下層の土壌水分が深層から表層へと鉛直上向きに
移動し，多量の雪により土壌が低温の大気から断熱
された後には鉛直下向きの水移動が生じるなど，積
雪層の厚さは土壌水分移動にも大きな影響を与えて
いる。さらに，積雪層の厚さの違いにより凍結層が
存在する年と存在しない年があり，両年で融雪水量
に対する表面流出量の割合が異なったという報告が
あることから（BAYARDら, 2005），厳寒期の積雪層
の厚さは融雪水の浸透速度にも影響を与える可能性
がある。そのため，積雪層の断熱効果と土壌中の熱
の移動の関係の解明は，寒候期の土壌水分移動を理
解する上で重要である。
　そこで，この章では，第２章に述べた観測システ
ムを用い，土壌凍結層が形成された北海道十勝地域
中部の農地における熱と水の移動に関する詳細な観
測をおこなった。観測データから地表面と凍結層下
端の熱フラックスを推定することで土壌水の凍結・
融解量を試算し，雪の断熱効果が土壌中の熱移動に
与える影響を評価し，それが土壌水分移動に与える
メカニズムを解明する。
２．研究方法
　北海道農業研究センター芽室研究拠点の試験圃場
で観測をおこなった（第２―３図）。観測サイトの
詳細は第２章のとおりである。観測期間は2002年11
月から2003年4月であり，積雪深の変化に伴う土壌
中の熱と水の移動の関係を調査するため，第２―１
図に示した観測項目のうち，土壌水分量（液状水
量），地温，雪温，積雪深，積雪水量，気温，圧力
水頭のデータを使用した。
　下層から凍結層への熱供給量を求めるため，凍結
層下端より深層の体積熱容量と地温の変化，深さ
95cmの熱フラックスから，以下の式により凍結層下
端における熱フラックス（gf; W m-2）を計算した†本章の一部はIWATAら(2008b)で発表した。
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（広田ら, 2001）。
　　　gf=-Σ(CjΔzjΔTj)/Δt+g95　　　　(3-1)
ここに，Cjは各土層の体積熱容量（J m-3 K-1），Δzj
は各土層の厚さ（m），ΔTjは各土層の温度変化（K），
Δtは単位時間（s），g95は深さ95cmの熱フラックス
である。gfとg95は鉛直上向きに熱が移動するとき
に正の値をとる。
　Cjを計算するため，凍結深が10cm以下の期間につ
いて凍結層下端から深さ105cmまでの層を凍結層下
端～15cm，15～25cm，25～35cm，・・・，95～
105cmの10の土層に分割した。観測期間中の最大凍
結深が20cmであったため，凍結深が10cmを超えてか
らは，最初の層を凍結層下端から深さ25cmまでと
し，深さ105cmまでの層を9つに分割した。各層の土
壌水分計（Water Content Reflectometer; 以下，
WCR）により計測された土壌水分量を平均的な水分
量と仮定し，以下の式によりCjを計算した。
　　　Cj=csρb+cwfwρw　　　　　　　(3-2)
ここに，cs，cwはそれぞれ土粒子と水の比熱，ρb
は土の乾燥密度，fwは単位体積に占める水の割合，
ρwは水の密度を表す。csを837 J kg-1 K-1（広田ら, 
2001）とし，ρbは各土層から採取した未撹乱試料
（100cm3円筒）により測定した値を用いた（第３―
１表）。また，cwを0℃のときの値である4217 J kg-1 
K-1 とし，fwに各層の水分量の実測値を用い，ρwを
1000 kg m-3 とした（BUDAVARI 1996; Dorzey 1940）。
　次式により，深さ95cmの熱フラックス（式(3-1)
のg95）を計算した。
　　　g95=-λ(θ95)(ΔT/Δz)　　　　　(3-3)
ここに，λ(θ95)は土壌水分量がθ95のときの土壌
の熱伝導率（W m-1 K-1），θ95は深さ90cmと深さ
100cmの水分量の平均値として計算された深さ95cm
の土壌水分量，ΔTは深さ90cmの地温から深さ
100cmの地温を引いた値（K），Δzは地温測定地点間
の距離（0.1m）である。
　本試験地の土壌である火山灰土壌は，鉱物由来の
一般的な土壌に比べ，熱伝導率が極端に低いことが
知られている（例えば，粕渕, 1977）。山崎ら（2003）
は現在最も精度良く熱伝導率の推定が可能であると
されるJOHANSENのモデル（JOHANSEN, 1977; FAROUKI, 
1981; FRIVIK, 1982; FAROUKI, 1986）を改良するこ
とで，火山灰土壌でも熱伝導率が精度良く推定可能
であることを示した。そこで，ここではJOHANSENと
山崎らが提案した以下の方法によってλ(θ95)を推
定した。
　正規化された熱伝導率（Kersten number; Ke）は
次式により表される：
　　　Ke=(λ-λdry)/(λsat-λdry)　　　(3-4)
ここで，λは土壌の熱伝導率，λdryは絶乾状態の
土壌の熱伝導率，λsatは飽和土壌の熱伝導率であ
る。JOHANSENは自然の土壌のλdry（W m
-1 K-1）がρb
と土粒子密度（ρd ; kg m
-3)を用いて次式により
推定できることを示した：
　　　λdry=(0.135ρb+64.7)/(ρd-0.947ρb)(3-5)
λsatは土粒子と水の熱伝導率から，次式で表され
る。
　　　λsat=λs
(1-n)λwn　　　　　　　　(3-6)
ここに，nは間隙率（m3 m-3）である。λsatと同様
に，λsは石英（λq ; 7.7 W m
-1 K-1）とそれ以外
の構成要素（λr ; 2.0 W m
-1 K-1）の熱伝導率の幾
何平均で表される。
　　　λs=λq
(1-q)λr
q　　　　　　　　　(3-7)
JOHANSENは，粗粒土以外の未凍結土壌の場合，Keが
経験的に次式で表されることを示した。　
第３―１表 観測サイトにおける各土層の乾燥密度と土粒子密度。
土層 深さ
(cm)
乾燥密度
(kg m-3)
土粒子密度
(kg m-3)
Ap 0 – 25 931 2537
A 25 – 40 954 2537
1C 40 – 55 667 2776
2C1 55 – 70 1146 2710
2C2 70 – 80 1123 2816
3C 80 – 105 1102 2758
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　　　Ke=log(Sr)+1.0　　　　　　　　(3-8)
ここに，Srは飽和度（m3 m-3）である。山崎ら
（2003）はJOHANSENのモデルで火山灰土壌の熱伝導
率を推定するとかなり過大評価になることを示し，
実験結果から導いた以下の式により火山灰土壌の
Keを推定すると，熱伝導率が精度良く推定できる
ことを示した。
　　　Ke=0.42Sr-0.05　　　　　　　　(3-9)
このモデルで用いるパラメータのうち，乾燥密度と
土粒子密度は実験により得られた第３―１表の値
を，間隙率はこれらの値から計算した値を（第２―
３図），飽和度はWCRにより測定された水分量から計
算した値を用いた。石英含量は，山崎ら（2003）が
示した火山灰土壌の平均的な値である0.1 m3 -3 
と仮定した。
　地温の日変化が大きいときには地温の観測データ
から表層土壌の熱伝導率の推定が可能である（谷, 
1972; Appendix Ⅰ）。そこで，2003年の5月から10
月に計測された深さ2cmと5cmの地温の日最高・最低
値から熱拡散係数を算出し，式(3-2)で計算される
体積熱容量をかけることで熱伝導率を計算した。計
算された熱伝導率とそのときの深さ5cmの水分量と
の関係を求め，モデルにより推定された熱伝導率と
水分量の関係と比較することで，本試験圃場でのモ
デルの適合性を検討した。
　表層の熱伝導率の算出と同様の方法で，高さ1cm
と4cmの雪温の日最高・最低値から雪の熱伝導率
（λ(ρs)）を計算した。計算に必要な体積熱容量
は，次式により計算した。
　　　Cs=ciρs　　　　　　　　　　(3-10)
ここに，ciは氷の比熱，ρsは雪密度（kg m-3）であ
る。ciは0℃のときの氷の値である2117 J kg-1 K-1 
を用いた（Dorzey 1940）。ρsは12月上旬の密度で
ある300 kg m-3 を用いた（本章３節２）を参照）。
計算された熱伝導率（λsnow）を用いて，次式によ
り高さ2.5cmの熱フラックス（gs）を計算した。
　　　gs=－λsnow(ρs)(ΔT/Δz)　　(3-11)
ここに，ρsは高さ1cmと4cmの間の雪の密度，ΔTは
高さ4cmの雪温から高さ1cmの雪温を引いた値，Δz
は雪温測定地点間の距離（3cm）である。式(3-10)
により地表面から高さ2.5cmの積雪層の体積熱容量
を計算し，これと高さ1cmの雪温の変化から高さ0～
2.5cmの単位時間・単位面積あたりの貯熱量（Δ
Hs/Δt; W m-2）を計算し，以下の式により地表面
の熱フラックス（gsf）を計算した。
gsf=gs+ΔHs/Δt　　　　　　　　　　(3-12)
なお，融雪期には水の移動に伴う熱の移動も無視で
きない可能性があるが，今回計算をおこなった期間
である厳寒期には雪温が-0.3℃以下でったため，融
雪は無いと判断し，移流による熱の移動は無視でき
ると考えた。
　第３―１図に凍結層付近の熱収支の模式図を示
す。凍結層に貯留，もしくは凍結層から放出された
熱量を，地表面（すなわち，凍結層上端）と凍結層
下端の熱フラックスの差から計算した。この差が単
位時間・単位面積あたりの凍結層における水の凍結
第３―１図 土壌水の凍結・融解水量を推定するための熱収支の模式図。図中の gsは高さ
2.5 cm における熱フラックス，gfは凍結層下端における熱フラックス， Hsは地表面
から高さ 2.5 cm までの積雪層における単位面積あたりの貯熱量の増加， Hfは凍結層
における単位面積あたりの貯熱量の増加， Hlは単位面積あたりの潜熱として凍結層に
貯留された熱量（土壌水の凍結時にはマイナス）， tは単位時間を意味する。
gf
凍結層
gs 積雪層
( Hf + Hl) / t
Hs / t
地表面
凍結層下端
2.5 cm
gsf
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・融解潜熱（ΔHl）と地温の変化による熱の貯留
量の増加量（ΔHf）との和に等しくなると考え，
次の熱収支式により凍結層内で融解に使われた熱量
を計算し，水の融解潜熱で割ることで凍結層中の氷
の融解速度（MF, 単位は m s-1で，マイナスの値は
液状水の凍結を意味する）を計算した。
　　　(ΔHs+ΔHf+ΔHl)/Δt=gf-gs　(3-13)
　　　MF=ΔHl/(Δt Lf)　　　　　　(3-14)
ここに，Lfは水の融解潜熱（333.6 × 106 J m-3; 
Dorzey 1940）である。ΔHfは深さ0～10cmの地温
の変化と凍結層の体積熱容量，凍結深から計算し
た。凍結層の体積熱容量は式(3-2)に土壌中の氷の
体積熱容量（cifiρi）を加えることで計算した。こ
こで，凍結層中の全水分量を土壌が凍結する直前の
水分量と等しいと仮定し，水の体積割合（fw）は
WCRで観測した液状水量を，氷の体積割合（fi）は
全水分量からfwを引いた値を用いた。
３．結果と考察
　１）気温，積雪，地温，土壌水分量の推移
　12月から3月まで日平均気温はほとんどの期間マ
イナスであった（第３―２図a）。12月上旬には積雪
深が15cm以下と浅く（第３―２図b），土壌凍結深が
急激に増加し（第３―２図d），深さ50cmの土壌水分
量（液状水量）が減少した（第３―２図f）。深さ
5cmにおける液状水量の急速な減少は水の相変化に
よる凍結層の液状水量の減少を意味し，深さ20cmと
50cmの水分量の緩やかな減少は凍結層に水分が移動
することに伴う土壌の乾燥を意味している。12月13
～16日の気温上昇により深さ5cmの地温が上昇し，
凍結深が浅くなった（第３―２図dとe）。12月17日
以降の気温の低下とともに，1月4日まで5cmの地温
が再び低下し，凍結深が増加したが（第３―２図d
とe），12月17日の積雪により積雪深が30cmを超えた
ことで（第３―２図b）凍結深が浅かった12月17日
以前よりもその変化率はだいぶ少なかった。
　1月4日の降雪により積雪深は70cm以上になり（第
３―２図b），日平均気温がマイナスであるにもかか
わらず，融雪期の直前の3月22日まで深さ5cmの地温
が上昇し，凍結深がわずかずつではあるが連続的に
減少した（第３―２図dとe）。第２章で指摘したよ
うに，３月22日以降の土壌水分量の急激な増加（第
３―２図f）は融雪水の土壌への浸透を意味してい
ると考えられる。積雪深が15cm程度の12月17日まで
と融雪期にあたる3月22日以降は全層の雪密度が300 
kg m-3 前後であるが，それ以外の期間の積雪層全
体の雪密度は150～270 kg m3 程度であった（第３
―２図c）。深さ100cmの地温は期間を通して低下し
続けたが，その低下割合は相対的に小さかった（第
３―２図e）。深さ100cmの土壌水分量は1月中旬まで
ゆっくりと減少し，1月中旬から3月中旬にかけては
ほぼ一定の値をとった。
２）土壌と雪の熱伝導率の推定
　非積雪期間に観測された地温の日変化から計算し
た表層の熱伝導率は，ばらつきが大きかった（第３
―３図）。このようなばらつきが生じた原因の一つ
に地温の測定誤差が考えられる。熱伝導率の計算に
用いた最高・最低気温の差は平均で9.5℃であった。
地温の日変化から熱拡散係数を求める際には地温の
瞬時値を用いるが，熱電対で地温を測定する場合に
は通常，±0.2℃程度の誤差が生じうると考えられ，
これにより生じうる熱伝導率の推定誤差は±0.02 W 
m-1 K-1 と計算される。また，深さ2～5cmの土層の
水分量を均一とし，深さ5cmに設置されたWCRの値
（すなわち，深さ5cmの土壌水分量）を用いて体積
熱容量を計算しているが，この仮定が成り立たない
ことで体積熱容量の推定に誤差が生じることも考え
られる。さらに，水蒸気勾配による潜熱輸送等，対
象土層の土壌水分が均一であるという仮定が成り立
たないことによる熱拡散係数推定時の誤差も考えら
れる（HAYASHIら, 2007）。これらの理由により，観
測データから推定された熱伝導率には大きなバラツ
キがあるものの，改良されたJOHANSENモデルにより
推定された表層付近の熱伝導率は，観測された地温
の日変化から推定した熱伝導率の分布の範囲内にあ
る（第３―３図）。本試験圃場で過去に計測された
表層の熱伝導率は0.1～0.6 W m-1 s-1 であり（宮沢
と今野, 1976），モデルにより推定した値はこの範
囲内にあった（第３―３図）。さらに，計測期間中
の深さ95cmの水分量である0.42～0.46 m3 m-3 に対
する熱伝導率は0.36～0.39 W m-1 s-1 とモデルによ
り計算されたが，この値はKASUBUCHI（1975）が様々な
水分量の火山灰土壌の下層土をヒートプローブ法で
測定した熱伝導率の0.21～0.42 W m-1 s-1 の範囲内
にある。これらのことから，このモデルは試験圃場
の火山灰土壌にも適用可能であると考えた。モデル
により推定した値に対する観測値により計算した熱
28 北海道農業研究センター研究報告第194号（2011）
第３―２図 2002-03年冬期の (a) 気温, (b) 積雪深, (c) 雪密度, (d) 凍結深, (e) 地温, (f)
水分量（液状水量）の推移。積雪深と雪密度は午前 9 時の測定値を，その他の項目の
値は日平均値を意味する。土壌凍結深と地温の欠測は計測機器の故障により生じた。
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伝導率の平均二乗誤差（RMSE）は±0.06 W m-1 K-1 
であり，この値を土壌の熱伝導率の推定誤差とした。
　積雪深が浅く，表層付近の雪温の温度変化が大き
いことで雪温の日変化から積雪層の熱伝導率の推定
が可能と判断された2002年12月1～16日において，
雪温計を設置した高さ1cmと4cmの間の積雪層の熱伝
導率を計算した結果，この期間の平均的な熱伝導率
と標準偏差は0.31±0.09 W m-1 K-1 となった。この
熱伝導率は，これまでに計測された雪の熱伝導率の
範囲内（0.1～0.4 W m-1 K-1）にある（例えば，STURM
ら, 1997）。雪の熱伝導率は密度によって変化する
が，この期間の雪密度が300kg m-3 以上と高かった
ことから（第３―２図c），圧縮による12月16日以降
の密度変化は深さ1～4cmの層ではほとんどなかった
29火山灰土畑における積雪・土壌凍結期間の土壌水分移動
と考え，観測期間を通して同じ熱伝導率を用いて式
(3-11)により観測期間全体の高さ2.5cmの熱フラッ
クスを計算した。また，雪の熱伝導率の推定誤差は
上記の標準偏差である±0.09 W m-1 K-1 とした。
　３）土壌中の熱フラックスと水分貯留量の変化
　WCRにより観測された土壌水分量から計算した深
さ20～105cmの土層に貯留された水分の変化量（ΔS 
/Δt）の推移を第３―４図に示す。ΔS/Δtがマイ
ナスの値のときは水分貯留量が減少したことを意味
する。厚さ15cm以下の積雪深である12月16日まで
（第３―２図b）のΔS/Δtは，凍結層の発達に伴っ
て下層から凍結層へと土壌水分が移動したことで-
4.0～-1.3 mm d-1の範囲で推移した。30cm以上の積
雪深があった12月17日から1月3日までの期間は凍結
深の増加率の減少に伴ってΔS/Δtが増加し，-1.2
～0 mm d-1 の範囲で推移した（第３―４図）。12月
17日以降も気温が低いことを考慮すると（第３―２
図a），12月17日の降雪による積雪層の増加や雪密度
の減少（第３―２図bとc）によって積雪層の断熱効
果が増したことで下層の水分の減少率が低下したこ
とがわかる。積雪深が70cm以上になった1月4日の3
日後の1月7日に，凍結深のゆっくりとした減少とと
もにΔS/Δtがマイナスからプラスに転じ（第３―
４図），気温の低かった2月下旬（第３―２図a）を
除き，1月7日から融雪期の直前の3月22日までΔS/
Δtは0～0.4 mm d-1 の範囲で推移した（第３―４図）。
　式(3-14)により計算された熱収支による土壌水の
凍結・融解量（MF）は，12月17日まではほとんど
の期間マイナスの値をとり（第３―４図），この期
間に土壌水が凍結したことを示している。積雪深が
70cm以上になった1月4日から3月22日にはMFはほと
んどの期間，値がプラスになり，多量の雪によって
凍結層内の水が連続的に融解したと考えられる。積
雪深の変化に対応したMFの変化傾向がΔS/Δtの変
化と一致していることから（第３―５図），凍結層
の凍結・融解が下層の土壌水分移動に大きな影響を
与えていることがわかる。積雪深が比較的浅く（第
３―２図b），ほとんどの期間MFがマイナスの値を
とった12月1日から1月3日（第３―４図）の凍結
層（このときの凍結深は9～20cm; 第３―２図d）に
おけるMFの積算値は-37 ± 20mmであった。ここで，
MFの推定誤差は積雪層および土壌の熱伝導率の推
定誤差（本章３節２））から計算した。深さ0～
7.5cmの土層の平均水分量を深さ5cmの水分量，深さ
7.5～15cmまでの土層の平均水分量を深さ10cmの水
第３―３図 深さ2～5 cm の土層における改良JOHANSENモデルならびに地温の日変化データ
から推定した（それぞれ，3章 2節と Appendix I を参照）熱伝導率と土壌水分量の関係。
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分量と同じと仮定し，それぞれの深さのWCRの計測
値から計算した深さ15cmまでの土層（すなわち，凍
結層）における同期間の不凍水の減少量はおよそ
25mmであり，この期間のMF 積算値の誤差の範囲
内に入っていたことから，熱収支による凍結水量は
実態とかけ離れてはいないと考えてよい。一方，こ
の期間のΔS/Δtがマイナスであることから，下層
から凍結層に移動した水が凍結層で氷になったこと
が考えられる。しかし，テンシオメータの値から11
月の120mmの降雨により12月上・中旬には深さ60, 
70cm間の水フラックスが鉛直下向きであったこと
や，MFの測定誤差が大きいことから，今回の結果
から凍結層が発達するときに凍結した土壌水の量を
評価することは難しかった。
　積雪深が70cmを超えた1月4日から3月22日の凍結
層全体におけるMFの積算値は6.7 ± 7.7mmであり，
同時期の深さ20～105cmの土層におけるΔS/Δtの積
算値である7.2mmとほぼ同じ値を示した（第３―４
図）。このことから，凍結層で融解した水が下層に
移動したことが示唆される。
　地表面の熱フラックス（gsf; 式(3-12)）と凍結
層下端の熱フラックス（gf），深さ95 cm の熱フラ
ックス（g95）の推移を第３―６図に示す。積雪深
が15cm程度であった12月16日まで（第３―２図b）
の地表面の熱フラックスは2～15 W m-2 であったが，
およそ30cmの積雪深であった12月17日から1月3日
（第３―２図b）の熱フラックスは1～5 W m-2，
70cm以上の積雪が生じた1月4日から3月22日（第３
―２図b）の熱フラックスは約1 W m-2 と，積雪層
が厚くなるにつれて雪の断熱効果が増加したことで
大きく減少した。一方，凍結層下端の熱フラックス
も積雪層の増加に伴い減少したが，その変化は地表
第３―４図 深さ 20～105 cm の土層の水分貯留量の変化（ S / t ; プラスの値は増加を
意味する）と凍結層における土壌水の凍結・融解水量（MF ; プラスの値が融解量，マ
イナスの値が凍結量を意味する）。2 月上旬の MFのデータの欠如は温度計の故障によ
る地温の欠測により引き起こされた。
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第３―５図 土壌水の凍結・融解量と下層の土壌水分の増加量との関係。
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第３―６図 地表面，凍結層下端，深さ 95 cm における熱フラックスの経時変化。
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面の熱フラックスに比べると小さかった。深さ95cm
の熱フラックスは1～2 W m-2 程度で観測期間中ほ
とんど変化がなく，1月4日以降には地表面の熱フラ
ックスと同程度か若干大きくなった。
　４）深層からの熱供給が凍結層の融解に与える役
　　　割
　以上の結果から，積雪深が70cm以上になった1月4
日以降（第３―２図b），下層からの熱供給（第３―
６図）によって凍結層の氷が融解したことは明ら
かである。1m程度の深さの熱フラックスは通常，大
気の影響を直接受ける表層付近の熱フラックスに比
べて無視できるほど小さいが（例えば, 広田ら, 
2001），厚い積雪層によって大気と土壌とが断熱さ
れた条件では，深さ1m以深から供給される熱エネル
ギーが表層付近の凍結層内の氷の融解に大きな影響
を与えていると考えられる（第３―６図）。
　土壌水の凍結・融解は凍結層や下層の土壌水分移
動に大きな影響を与えている（第２―５図と第３―
４図）。本章でおこなった熱収支法による計算では，
雪の断熱効果によって生じた凍結層における氷の融
解量の推定誤差が大きかった。上述のように，土壌
の凍結・融解は表層と凍結層下端の熱フラックスに
大きく影響されるため，積雪層が厚い圃場において
土壌水分移動の数値シミュレーションや物質移動の
評価をおこなう場合には，雪や土壌の熱伝導率のよ
り正確な推定が必要であることが示唆される。
　多量の雪により断熱されると数日のうちに凍結層
が融解を開始したという今回の結果は（第３―４
図），雪による断熱効果は越冬作物の地上部を冷気
から守るだけではなく，地下部（根）や土壌微生物
の生息環境を大きく変えることを意味している。こ
のことから，積雪層の断熱効果の多少が春の作土層
の生物層に影響を与えている可能性がある。
５．結論
　土壌凍結層が形成された圃場において，積雪深が
変化したときの熱フラックスの変化と土壌水の凍結
・融解のメカニズムを解明するため，熱移動と土壌
水分量の変化に関する詳細な解析をおこなった。観
測データを用いて熱収支の計算をおこなった結果，
積雪層の厚さが十分に厚くなると（今回の観測では
70cm以上），凍結層の氷が連続的に融解することが
明らかになった。計算された融解水量は凍結層下端
から深さ105cmまでの土層の水分貯留量の増加とほ
ぼ等しく，凍結層で融解した水が下層に移動したと
考えられた。積雪深の増加によって地表面の熱フラ
ックスが激減するのに対し，深さ1m付近の熱フラッ
クスはほぼ一定で推移するため，地表面の熱フラッ
クスに対して凍結層下端の熱フラックスが大きくな
り，土壌水が凍結から融解に転じることが明らかに
なった。今回，特に積雪層が厚くなってからは地表
面付近の熱フラックスが小さいことが明らかになり，
積雪・土壌凍結条件の圃場における熱や水の移動を
正確に評価するためには，雪や土壌の熱伝導率を高
い精度で推定する必要があることが示唆された。十
勝地域では近年の気候変動により雪の断熱効果が高
まっており，このような地域での冬期の熱と水，そ
れに伴う土壌中の溶質の移動を理解する上で，土壌
中の熱の移動の正確な推定が今後，より重要になる
と考えられる。
Ⅳ．土壌凍結層の発達が弱いときの融雪水の
浸透速度の評価†                        
１．はじめに
　HARDYら（2001）は森林において，BAYARDら（2005）
は山岳地帯において，凍結層が形成される条件と形
成されない条件における融雪水の浸透速度を比較
し，凍結層の存在により下層への融雪水の浸透に時
間遅れが生じ，表面流出量が増加することを指摘し
ている。このように，一般的には凍結層が形成され
ることで凍結層が無い場合に比べて融雪水の浸透速
度が低下すると考えられる。一方，亀裂等の粗大な
間隙が多量に存在する，あるいは融雪期の前に凍結
層が消滅してしまう等の理由により，凍結層が形成
されてもほとんどの融雪水が土壌中に浸透する例も
報告されている（GRANGERら, 1984; LINDSTROMら, 
2002; GRAYら, 2001）。西尾ら（1988）は，火山灰
土壌で融雪後に窒素が下方に溶脱された観測結果を，
土壌が融解した後に窒素が鉛直下向きに移動したた
めとして説明しているが，火山灰土壌の畑において
融雪水が土壌に浸透するタイミングと，その浸透量
に関する研究例はほとんど無い。 
　第１章で述べたように，近年の十勝地域中部では
気候変動に伴い，凍結深は最大でも20cm程度までし†本章の一部はIWATAら(2008a)で発表した。
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か発達しなくなった。実際，第２章で開発した計測
システムによって2001年11月から2005年4月まで観
測をおこなった結果，2001-02年と2002-03年の寒候
期には最大で深さ20cm 程度までしか土壌が凍結せ
ず，2003-04年と2004-05年の寒候期には凍結深が最
大でも5cm 程度で，融雪期には凍結層が存在しなか
った。
　そこで本章では，融雪期に凍結層が存在する年と
存在しない年の土壌水分移動の観測結果を比較する
ことで，土壌凍結深が20cm程度までにしかならない
現在の十勝地域中部における融雪水の浸透速度を定
量的に評価する。第２章と第３章では積雪層の厚さ
が土壌中の熱と水の移動に大きな影響を与えている
ことが示された。そこで，この章では融雪期のみな
らず寒候期全体の地温・土壌水分量の推移と積雪深
の関係を調べ，それと融雪期の土壌水分移動の関係
を調査し，土壌が凍結する条件でも多量の融雪水が
浸透する理由について考察する。
２．研究方法
　北海道農業研究センター芽室研究拠点の試験圃場
で観測をおこなった（第２―３図）。観測サイトの
詳細は第２章のとおりである。第２―１図に示した
観測項目のうち，土壌水分量（液状水量），圧力水
頭，地温，メチレンブルー凍結深計による土壌凍結
深，積雪深，積雪水量，気温のデータを使用した。
2001年11月～2005年4月まで，4つの寒候期における
観測をおこなった。観測期間中，土壌表面は裸地で
あった。
　深さ5, 10, 20, ・・・, 100cmに埋設されたWCR
の出力値がそれぞれ深さ0 - 7.5, 7.5 -15, 15 - 
25, ・・・, 95 - 105cmの土層の平均的な土壌水分
量であると仮定し，各層の水分貯留量（凍土の場合
は不凍水の貯留量）を計算した。これらを合計する
ことで，深さ105cmまでの水分貯留量を計算した。
　観測サイトにおける融雪期の雪面からの蒸発量
（HAYASHIら 2005）は融雪水量の変化に比べて十分
小さいため，降水量と融雪水量の変化から次式によ
り一日毎の融雪水量（M; mm d-1）を推定した。
　　　M=(SWE1-SWE2+P)/days12　　　(4-1)
ここに，SWE1とSWE2は隣接する積雪水量の観測値
（SWE1はSWE2よりも早く観測した値），Pは積雪水
量の観測間隔中の降水量，days12は積雪水量の測定
間隔（日）である。
３．結果と考察
　１）気温，積雪，地温，土壌水分量の推移
　（1）各年の土壌凍結深，積雪深，地温の特徴
　2001-2002年と2002-2003年の寒候期にメチレンブ
ルー凍結深計により観測された最大凍結深は，それ
ぞれ21cmと17cmであり，融雪期にもまだ凍結層が残
っていた（第４―１表）。一方，2003-2004年と
2004-2005年の寒候期に観測された最大凍結深はそ
れぞれ4cmと5cmと小さく，融雪期に凍結深は存在し
なかった（第４―１表）。凍結層が発達した年の最
大積雪深は凍結層がほとんど無い年の値よりも若
干小さく，気温も若干低かった（第４―１表）。積
雪深，気温ともに凍結深に大きな違いを生じさせる
ほどの差はなく，積雪層が30cm以上と厚くなる時期
が2003-2004年と2004-2005年の寒候期に早かった
ため，これらの年では凍結深が浅くなったことがわ
かる。このように凍結深が異なる場合の地温と土壌
第４―１表 各観測期間における最大凍結深，最大積雪深，土壌凍結期間，消雪日，平
均気温，融雪期の土壌凍結深。
観測年
最大
凍結深
(cm)
最大
積雪深
(cm) 
土壌凍結期間 消雪日
平均
気温
(°C) 
融雪期の
凍結深
(cm) 
2001-02 21 92 11月 27日－4月 2日 3月 29日 -6.5 17－11
2002-03 17 103 11月 15日－4月 8日 4月 8日 -6.5 9－6
2003-04 4 125 11月 27日－1月 20日 4月 7日 -5.8 0
2004-05 5 114 11月 28日－12月 7日 4月 12日 -6.3 0
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水分移動の違いを調査するため，2002-03年を凍結
年，2004-05年を非凍結年とし，気温，積雪深，凍
結深，地温，土壌水分量（液状水量）の寒候期にお
ける推移をそれぞれ第４―１図と２図に示す。図中
の線１は融雪期の始まりを意味し，後述のように線
２以降には深さ105cmまでの土壌水分量がほぼ一定
に推移した。なお，凍結層が発達した2001-02年な
らびに凍結層が発達しなかった2003-04年の各観測
項目の推移は，それぞれ2002-03年と2004-05年とほ
ぼ同様であった。
　（2）凍結年
　第３章で説明したように，凍結年である2002-03
年の寒候期には，土壌凍結の発達が積雪深が70cmを
第４―１図 2002-03年厳寒期（凍結年）における (a) 気温, (b) 積雪深, (c) 土壌凍結深, (d)
地温, (e) 土壌水分量（不凍水量）の推移。積雪深と凍結深は午前９時の測定値，それ
以外の値は日平均値である。地温の欠測値は計測機器のトラブルによる。線１は融雪
期のはじめ，線２は深さ 0～105 cm の水分貯留量の増加が停止したときを意味する。
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超えた1月4日まで続き（第４―１図bとc），１月4日
以降は気温が低いにもかかわらず，雪の断熱効果に
よって凍結深は徐々に後退した（第４―１図aとc）。
1月4日以前には表層20cmまでの地温は大気の影響に
より大きく変動しているが，それ以深では全層でゆ
っくりと減少した（第４―１図d）。1月4日以降は，
深さ30cmまでの地温は上昇したが，それ以深の地温
は低下を続けた。土壌水の液体から氷への相変化に
より凍結層の液状水量は著しく減少し，凍結層に水
が移動した（第２章）ことで凍結層の発達に伴って
下層土の水分量も減少した（第４―１図e）。
第４―２図 2004-05年厳寒期（非凍結年）における (a) 気温, (b) 積雪深, (c) 土壌凍結深,
(d) 地温, (e) 土壌水分量（不凍水量）の推移。積雪深と凍結深は午前９時の測定値，そ
れ以外の値は日平均値である。線１は融雪期のはじめ，線２は深さ 0～105 cm の水分
貯留量の増加が停止したときを意味する。
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　（3）非凍結年
一方，非凍結年である2004-05年の寒候期には，12
月3日に積雪深が50cmを超え（第４―２図b），わず
か5cmの厚さで凍結層の発達が停止した（第４―２
図c）。この日以降，第４―２図dの0, 1, 2, 3℃の
等温線が上昇していることからわかるように深さ
20cmまでの地温が上昇し，凍結層は数日で消滅した
（第４―２図c）。凍結深が消滅した後に全層の地温
が再び低下したが（第４―２図d），凍結層が再び形
成されることは無かった（第４―２図c）。凍結層が
ほとんど形成されず，3月中旬まで顕著な融雪がみ
られなかったため，融雪期に入る前まで土壌水分量
の鉛直プロファイルには凍結層が発達したときにみ
られたような顕著な変化がみられなかった（第４―
２図dの線１までの期間）。
　このように，凍結年と非凍結年のデータを比較す
ることで，積雪層の増加する時期が土壌凍結層の有
無を決定し，凍結層の有無によって寒候期の地温や
土壌水分量が大きく異なることが明らかになった。
一方，第４―１図と２図の線１以降に示す融雪期に
は，凍結年・非凍結年ともに土壌水分量の急激な増
加と，融雪期の後期の下層の地温の急速な低下が確
認された。そこで次に，融雪期おける土壌水分移動
を詳細にみていくことにする。
　２）凍結・非凍結年の融雪期の土壌水分移動の比
　　　較
　（1）　積雪と気温
　上記の2つの寒候期において，日平均気温が0℃を
超えてから積雪水量が顕著に減少していることから
（第４―３図aとbの線１以降），第１章の定義によ
り，第４―３図の線1（2003年は3月24日，2005年は
3月16日）以降を融雪期とした。2005年の3月28～31
日を除き，融雪期には積雪水量が連続的に減少した
（第４―３図b）。凍結年・非凍結年ともに融雪期の
気温は比較的高く（第４―３図a），気温の低下に伴
う地表面付近における融雪水の再凍結（STADLERら, 
1996）はほとんど生じなかったと考えられる。
　（2）表層の土壌水分量と地温の変化
　2002-03年には融雪期に凍結層が存在した（第４
―１図c）。地表面の温度はマイナスであったが，融
雪期が始まるとすぐにほぼ0℃になり，この状態は
融雪が終わるまで続いた（第４―３図cの左図）。深
さ5cmの液状水量は融雪が始まる前にはほぼ一定で
あったが，融雪期に入ると急激に増加した（第４―
３図dの左図）。液状水量の増加は凍結層中の氷の融
解によっても引き起こされるが，融雪期のはじめに
は積雪深が50cm以上あり（第４―１図bの線１），気
温の上昇により凍結層の氷の急激な融解が発生した
とは考えにくいため，融雪期のはじめの液状水量の
増加は融雪水の凍結層への浸入を意味していると考
えられる。融雪期の初日から2日後にみられた深さ
30cmの地温の段階的な低下（第４―３図cの左図, 
線１から２個目のプロット）は，温度の低い融雪水
が下層に供給されたことで生じたと考えられる。
　2002-03年とは対照的に，2004-05年の融雪期には
凍結層が形成されていなかった（第４―２図c）。地
表面と深さ30 cm の地温は融雪期の前からプラスで
あり，融雪期の初期には両深さの地温ともゆっくり
と低下した（第４―３図cの右図）。凍結層が形成さ
れていない2005年は水の凍結による液状水量の減少
がないため，融雪期以前の深さ5 cm の液状水量は
2003年よりも多かった（第４―３図d）。2005年には
融雪期以前の深さ5 cm の水分量はほぼ一定であっ
たが，融雪期に入ると融雪水の浸入によって増加し
た（第４―３図dの右図）。
　（3）深さ 50cmの圧力水頭の上昇
　融雪期より前の期間における深さ50cmの圧力水頭
は，2003年が2005年に比べて小さく（第４―３図e），
2003年には凍結層が形成されるときの鉛直上向きの
水移動により下層が乾燥したことがわかる。同深さ
の圧力水頭の急激な上昇は，2003年には融雪開始か
ら2日後から，2005年には融雪開始から1日後から始
まっており（第４―３図e），浸潤前線が同深さに非
常に早く到達したことがわかる。
　（4）深さ0～105cmの水分貯留量の推移
　3月1日を起算日として地表面から深さ105cmまで
の土層に貯留された水分量（液状水量）の増加量
（ΔS）を計算した結果を第４―３図fに示す。
2002-03年・2004-05年ともに，融雪期より前のΔS
はほぼ一定であり，融雪が始まるとすぐに上昇した
（第４―３図fの線1）。両年ともに融雪開始から1週
間程度たった後にはΔSがほぼ一定になった（第４
―３図fの線2）。融雪開始からΔSが一定になるまで
の期間（第４―３図の線1と2の間）の融雪水量は，
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第４―３図 凍結年（2002-03 年冬期）と非凍結年（2004-05 年冬期）の 3 月１日から 4
月 15日における (a) 日平均気温, (b) 午前 9時の積雪水量, (c) 地温（日平均値）, (d) 深
さ 5 cm の液状水量（●は日平均，灰色の実線が時間平均値）, (e) 深さ 50 cm の圧力
水頭（日平均値）, (f) 深さ 105 cm までの水分貯留量（ΔS）と融雪水量（ΣM）の積
算値。線 1は融雪期のはじめを，線 2はΔSの顕著な増加が止まった日を意味する。
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2002-03年融雪期の88mmに比べて2004-05年融雪期は
39mmと少なかった（第４―３図fのΣM）。一方，融
雪期の前に下層が乾燥していたため（第４―１図e
と２図e），同期間のΔSは2002-03年融雪期の方が大
きかった（第４―３図f）。以下の解析では，ΔSが
連続的に増加する期間を融雪期前期（第４―３図f
の線1と2の間），ΔSがほぼ一定で推移する期間を融
雪期後期とし，それぞれについて融雪水の浸透速度
を推定する。
　３）融雪水の浸透速度の定量的評価
　（1）融雪期前期の浸透速度
　融雪開始から融雪期前期の終日までの間のΔSは，
2002-03年が95mm，2004-05年が44mmであり，同期間
の融雪水量（ΣM）である2002-03年の88mmと2004-
05年の39mmとほぼ同じ値を示した（第４―３図fの
線1と2の間）。2003年には凍結層が存在していたた
め，ΔSは凍結層の氷の融解によっても増加する。
深さ5cmの液状水量は融雪期前期に0.26 m3 m-3 から
0.46 m3 m-3 に増加した（第４―３図d）。この増加
は凍結層中の氷の融解だけではなく，融雪水の浸透
によっても引き起こされたと考えられるが，深さ
5cmの層の液状水量の増加が氷の融解のみにより引
き起こされ，この増加量（0.46 - 0.26 = 0.2 m3 
m-3）を融雪が始まる直前の9cmの厚さの凍結層（第
４―１図cの線1）で生じた不凍水の増加量の平均値
であると仮定すると，この期間に凍結層の氷の融解
により増加した水分量は18mmであったと考えられる。
この値は，2002-03年融雪期前期の終日のΔSである
95mm（第４―３図f）の19%に相当し，深さ0～105cm
の水分の増加量と比べて小さい。さらに，前述のよ
うに深さ5cmの水分量は融雪水の浸透によっても増
加したと考えられることや，融雪期の後期にも凍結
層が存在した（第４―１図c）ことから，この時期
に凍結層の氷の融解により生じた液状水量の増加は
18mmよりもさらに小さいと考えてよい。そのため，
融雪期前期のΣMと深さ105cmまでの土層に貯留さ
れた水分の増加量（ΔS）がほぼ等しいと考えらる
ことから，土壌凍結層が存在した2002-03年融雪期
においても，凍結層が存在しなかった2004-05年融
雪期と同様に，ほとんど全ての融雪水が土壌中に浸
透したと判断される。2002-03年も2004-05年も融雪
期前期のΔSとΣMの上昇率はほぼ等しいため（第
４―３図f），両年の融雪期とも融雪が始まるとすぐ
に融雪水が土壌中に浸透したと考えられる。試験圃
場では亀裂等の大きな粗間隙は観察されなかったも
のの，融雪水の浸透形態は，カナダで粗大間隙が
発達した圃場でみられる融雪水の無制限浸透
（Unlimited nfiltration; GRAYら, 2001）と同じ
タイプに属すると考えてよい。
　（2）融雪期後期の浸透速度
　深さ105cmより下層への浸透が卓越したため，融
雪期後期にはΔSがほぼ一定になった（第４―３図f）。
そこで，特に凍結層が存在した2003年において，気
温の上昇に伴って融雪水量が増加した融雪期後期
（第４―３図aとb）にも，融雪期前期にみられたよ
うな無制限浸透が続いているのかを調査するため，
土壌中の水フラックスを推定した。
　深さ60cmと70cmに埋設されたテンシオメータの値
から計算した融雪期後期の動水勾配はほぼ1であり，
期間内の変動もほとんど無かった（第４―２表）。
また，深さ60cmと深さ70cmの水分量の平均値として
深さ65cmの水分量（θ65）を計算したところ，観測
期間の4年間については凍結層の有無によらず融雪
期後期にはほぼ一定の値（約0.55 m3 m-3）をとった
（第４―２表）。これらの理由から，深さ60cmと
70cmの間の土壌は融雪期後期に定常状態であったと
考え，非凍結年のデータから以下の水収支的な方法
により深さ65cmの不飽和透水係数（k; cm s-1）を
計算した。不飽和透水係数は一般に水分量の関数と
して表され，透水係数(k)と水分量との間にはヒス
テリシスがほとんど無いとされている（TOPP, 
1969, HASEGAWAとSAKAYORI,2000）。そこで，凍結層の
氷が融解して土壌水分を増加させる可能性があるこ
とで水収支的な解析が難しい凍結年について，非凍
結年のデータから計算されたk(θ65)を適用し，深
さ65cmの水フラックスを算出した。
　上述のように，融雪期前期には融雪水量（M; mm 
d-1）と融雪水の浸透量がほぼ等しかったため，融
雪速度が浸透速度を超えなければ，表面流出はほと
んど生じないと考えてよい。表面流出量が無視でき
ると仮定すると，深さ65cmにおける水フラックス
（q65; mm s-1; 鉛直上向きがプラス）は以下の水収
支式で現される。
　　　ΔS65/Δt=M/86400+q65　　　　(4-2)
ここに，ΔS65/Δtは深さ0～65cmの水分貯留量の変
化（mm s-1; 増加したときにプラスの値をとる）で
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ある。一方，ダルシーの法則によりq65は次式で表
される。
　　　q65=-k(θ65)×{(ψ60-ψ70+Δz)/Δz}×10         
　　　　　　　　　　　　　　　　　(4-3)
ここに，ψ60とψ70はそれぞれ深さ60, 70cmの圧力
水頭，Δzは圧力水頭の測定間隔（10cm）である。
式(4-2）と式(4-3）から，水収支と動水勾配から不
飽和透水係数を算出する式が得られる。
　　　k(θ65)=(M/86400-ΔS65/ t)/[{(ψ60- 70+
　　　Δz)/Δz}×10]　　　　　　　(4-4)
凍結層における氷の融解による液状水量の増加がΔ
S65/Δtに影響を与える可能性があるため，凍結年
である2001-02年と2002-03年の融雪期後期に式(4-
4)を適用することはできない。そこで，融雪期に凍
結層が存在しなかった2003-04年と2004-05年の融雪
期後期のデータを用いて式(4-4)からk(θ65)を計算
した。融雪水が浸透量を超え，表面流出が発生する
ときには，表層土壌が飽和状態になっていると考え
られる。そこで，計算に際しては，表層（深さ5cm）
が明らかに飽和しておらず，かつ深さ60・70cm間の
動水勾配が一定で推移する期間を選び，それ以外の
日のデータは計算対照から除外した。その結果，
2004・2005年ともにと透水係数の平均値はk(θ65) 
=1.3×10-5cm s-1 となった。
　計算したk(θ65)を用いて凍結年における深さ
65cmの下方浸透量を推定した。θ65が凍結年と非凍
結年でほとんど同じであったため，上記のk(θ65)
を凍結年である2001-02年と2002-03年の融雪期後期
にも適用できると考え，式(4-3)によりこの期間の
水フラックスを計算した。非凍結年である2003-04
年と2004-05年の融雪期後期については，融雪水量
が多く，表層土壌が飽和に近いために表面流出の可
能性があると考えられた融雪期の最後の一週間にお
いて，式(4-3)から深さ65cmの水フラックスを計算
し，それ以外の期間においては式(4-2)から水フラ
ックスを計算した。2002-03年と2004-05年の融雪期
後期の計算結果を第４―４図に示す。図中のΣM, 
－Σq65, ΔSは，それぞれ融雪期後期のはじまり
（第４―３図の線2）を起算日としたときの融雪量
と深さ65cmの下方浸透量の積算値，ならびに深さ
105cmまでの水分貯留量の増加量である。2002-03年
は2004-05年に比べて積雪水量が少なく（第４―３
図b）， 解けが早かったため，2002-03年のほうが
2004-05年よりも融雪期後期の期間は短かった。そ
の他の凍結年（2001-02年）と非凍結年（2003-04年）
についてもΣM, －Σq65, ΔSの推移は第４―４図
と同様であった。
　上述のように，凍結年・非凍結年ともに，融雪期
後期にΔSはほとんど変化しなかった（第４―４図）。
2004-05年融雪期には式(4-2)を用いてMからq65を
計算したため，融雪期後期の最初の2週間はΣMと
－Σq65がほぼ同じであったが，式(4-3)によりMと
は独立して計算した最後の1週間に－Σq65がΣMよ
りも小さくなった（第４―４図の下図）。この原因
としてk(θ65)の過小評価も考えられるが，この期
間の融雪速度は期間の中で最も大きく（第４―４図
第４―２表 各年の融雪期後期の期間と，それぞれの期間における深さ 65cm の圧力水
頭（ ）・動水勾配・土壌水分量の平均値と標準偏差，ならびに下方浸透量（– q0.65）・
融雪水量（ M）の積算値とその割合（– q0.65/ M）。
融雪期
後期 (cm)
動水
勾配
水分量
(m3 m-3)
– q0.65
(mm)
M
(mm)
– q0.65/ M 
(%)
2002年 3月
22－29日
-0.33
±0.01
-0.99
±0.04
0.56
±0.001
89 99 90
2003年 4月
2－8日
-0.32
±0.02
-1.00
±0.11
0.55
±0.003
78 98 80
2004年 3月 20日
－4月 1日
-0.32
±0.02
-0.89
±0.08
0.55
±0.003
137 176 78
2005年 3月 24日
－4月 11日
-0.31
±0.01
-1.19
±0.02
0.55
±0.001
161 213 76
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の下図），かつ1時間毎の深さ5cmの水分量の変化を
みると，融雪期の最後の一週間は一日のうちで最も
融雪速度が大きい午後に表層が飽和状態になってい
ることから（第４―３図d），表面流出によって－Σ
q65がΣMよりも小さくなった可能性が高い。
　凍結年である2002-03年には期間を通してq65はM
から独立して計算したが，ΣMと－Σq65は期間を
通してほぼ同じ値を示した（第４―４図の上図）。こ
の結果は，融雪速度が増加し（第４―３図の左図），
表層の土壌水分量がより多い（第４―３図dの左図）
融雪期後期においても，凍結層は融雪水の浸透をほ
とんど抑制しないことを示している。
　同じ方法により，観測期間中の4回の融雪期
（2002-05年の融雪期）について，融雪期後期にお
ける下方浸透量の総量（すなわち，消雪日の－Σ
q65）を計算した結果を第４―２表に示す。凍結年
である2001-02年と2002-03年の融雪期後期の融雪水
量に対する深さ65cmの下方浸透量の積算値はそれぞ
れ90%と80%であり，非凍結年の2003-04年と2004-05
年の値である78%と76%と同程度であった。このこと
は，凍結深が最大で20cm程度と薄い場合には，融雪
期に凍結層が存在してもそれが融雪水浸透の抵抗と
はならないことを示している。西尾ら（1988）は本
試験圃場と同じ火山灰土壌の圃場において，最大凍
結深が20～25cm程度のときに春先に硝酸態窒素が溶
脱した理由について，湛水した融雪水が凍土の融解
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第４―４図 凍結年（2002-03年; 上図）と非凍結年（2004-05年; 下図）の融雪期後期に
おける融雪水量（ΣM）と深さ 65 cm の下方浸透量（－Σq65）の積算値，ならびに地
表面から深さ 105 cm までの土層の水分貯留量の増加量（ΔS）。
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後に浸透したためと説明しているが，この程度の土
壌凍結深であれば凍結層が融解する前に多量の融雪
水が土壌中に浸透し，肥料成分を溶脱した可能性も
十分に考えられる。
　４）積雪層の断熱効果と融雪期の気温が融雪水の
　　　浸透に与える影響
　BAYARDら（2005）は90cm以上の積雪により多量の
融雪が生じる山岳地帯において凍結年と非凍結年の
表面流出量を比較し，表層や凍結層内での融雪水の
再凍結によって凍結年には非凍結年よりも多量の融
雪水が表面流出していることを示した。HARDYら
（2001）は除雪により土壌凍結層が形成された圃場
と，これと隣接し，多量の積雪による断熱効果で凍
結層が形成されなかった自然積雪状態の圃場におい
て，両圃場の融雪水量がほぼ同じとみなせる期間の
融雪水の浸透量を比較した結果，凍結層が存在する
場合の浸透量は凍結層が存在しない場合の浸透量の
78～88%であったことを報告している。彼らの結果
とは対照的に，今回の観測では凍結年と非凍結年の
融雪水の浸透量に違いはみられず，凍結層が融雪水
の浸透を抑制することはないと判断された。凍結の
履歴を受けていない土壌の場合は，凍結した土壌が
融解することで透水係数が増加することが知られて
いる（長沢と梅田, 1986）。しかし，試験圃場の表
層土壌は凍結融解を繰り返しているため（第１―３
図），凍結融解による透水係数の増加が融雪水の浸
透を促進したとは考えにくい。今回，凍結年と非凍
結年で融雪水の浸透量に差が見られなかった一因と
して，融雪期の気温が比較的高かったため（第４―
３図a），融雪水が再凍結せず，凍結年においても地
表面にアイスシート（停滞水が凍結してできる氷の
層）が形成されなかったことが挙げられる（STADLER
ら, 1996; BAYARDら, 2005）。また，凍結層が融雪
水の浸透を抑制しなかったもう一つの重要な要因と
して，雪による断熱効果によって凍結年においても
融雪期より前に表層付近の地温がすでにほぼ0℃
（－0.1℃以上）であったことが挙げられる（第４
―１図と３図c）。
　凍結層の地温が融雪水の浸透に与える影響を調査
するため，簡単な熱収支の計算をおこなった。2003
年1月4日の降雪により積雪深が70cmを超えると（第
４―１図b），凍結層の地温はゆっくりと上昇し，融
雪期の直前には0～-0.1℃になった（第３―２図e; 
第４―１図と３図c）。凍結層の地温が0℃より低い
場合，凍結層に浸入した融雪水が再凍結することで
潜熱が供給され，地温が上昇する（ZHAOら, 1997）。
もし，融雪期の前の凍結層の地温が十分に低けれ
ば，凍結層で再凍結した氷が多量の融雪水の浸透を
阻害して，融雪水の下層への浸透が抑制されると考
えられる。そこで，凍結層で再凍結した氷の量を推
定するため，はじめに，以下の式により凍結層の体
積熱容量（C）を計算した。
　　　C=csρd+cwfwρw+cifiρi　　　　(4-5)
ここに，cs，cw，ciはそれぞれ土，水，氷の熱容量，
ρdは乾燥密度，fwとfiは水と氷の体積割合，ρwと
ρiは水の密度を意味している。第３章第２節と同
じ値を用いてCを計算した結果，融雪期の直前の
2003年3月22日のCは2.2×106 J m-3 K-1 と計算され
た。凍結層に浸入した融雪水の温度を0℃と仮定す
ると，この値と水の融解潜熱（Lf = 333.6×106 J 
m-3 ; DORZY, 1940），凍結層の平均的な地温（TF; 
℃），凍結層の厚さ（Δz; mm）から次式により凍結
層における融雪水の再凍結量（SFZ; mm）が計算さ
れる。
　　　SFZ=(C TF)/Lf×Δz　　　　　　(4-6)
この式を用いて凍結層における氷の再凍結量を計算
した結果，2002-03年の融雪期直前の深さ9cmの凍結
層において，地温を-0.1℃から0℃までに上昇させ
るためには，非常に少ない量の融雪水の再凍結
（0.0007 m3 m-3）による潜熱の供給が必要とされる
ことが明らかになった。一方，深さ5cmの地温が-2
℃で凍結深が17cmの2003年1月2日（第３―２図e; 
第４―１図cとd）に仮に融雪水が土壌に供給された
と仮定すると，潜熱により地温を0℃に上昇させる
ためにはより多くの融雪水の再凍結（0.012 m3 m-3）
が必要となり，再凍結した氷が多量の融雪水の浸透
を抑制することが考えられる。以上の計算結果が示
すように，積雪により大気と土壌が断熱されること
で生じる地温の上昇により，凍結層における融雪水
の再凍結がほとんど発生しないことが，凍結層が融
雪水の浸透を抑制しない一因であると考えられる。
４．結論
　高い間隙率と飽和透水係数をもつ火山灰土壌の試
験圃場において，土壌凍結深が最大で17～21cm発達
した年（凍結年）の融雪水の浸透速度は，融雪期に
凍結層が全く無かった年（非凍結年）の浸透速度と
41火山灰土畑における積雪・土壌凍結期間の土壌水分移動
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変わらず，時間遅れなく，ほとんど全ての融雪水が
土壌中に浸透したことが観測結果から明らかになっ
た。凍結年・非凍結年ともに，融雪がはじまってか
らおよそ1週間で浸潤前線が深さ1mに到達し，それ
以降，消雪日まで深さ1mまでの水分量にほとんど変
化がみられず，多量の融雪水（78～161mm）がこの
層を浸透した。この結果は，世界の多くの土壌凍結
地帯の農地でみられる，土壌凍結層が融雪水の浸透
を著しく抑制するという現象とは大きく異なってい
る。凍結層が融雪水の浸透を抑制しなかった主な原
因として，観測サイトのある十勝地域中部では融雪
期に気温が比較的高いため，融雪水が再凍結せず，
融雪水の浸透を抑制する原因となるアイスシートが
地表面に形成されなかったことが挙げられる。さら
に，多量の積雪層によって土壌が大気と断熱される
ことで融雪期よりも前に地温が0℃付近まで上昇し，
凍結層内で融雪水の再凍結がほとんど生じなかった
ことも多量の融雪水が下層に浸透した要因であると
考えられる。気候変動によって，十勝地域中部では
多量の積雪が生じる時期が年々早まっており，これ
によって積雪層が土壌と大気を断熱する期間が長期
化している。今回観測された融雪水の土壌への多量
の浸透は，同じ土壌・気象条件をもつ十勝の他の地
域でも現在生じていると考えられるため，これらの
農地では肥料成分の下層への移動による農地内の物
質循環の変化や地下水汚染等，環境への影響が懸念
される。
Ⅴ．寒候期と暖候期の土壌水分移動の比較†
１．はじめに
　寒冷圏における冬期の水文現象のうち，融雪水の
挙動ついては注目されており，凍結層の有無による
融雪水の浸透量や表面流出量，春先の河川流量の多
少など，水文現象を定量的に評価するための研究が
おこなわれている（例えば，BAYARDら, 2005; HARDY
ら, 2001; LINDSTROMら 2002; SHANLEYとCHALMERS, 
1999）。一方，気候変動を予測するための土壌水分
移動予測モデルは，バケツモデル等，土壌中の物理
現象を十分に考慮していない場合が多く（例えば，
ROBOCKら, 1995），厳寒期の積雪条件下の土壌水分
量はほぼ一定と予測される場合が多い（例えば，
PITMANら, 1999; LUOら, 2003）。HIROTAとKASUBUCHI
（1996）による多雪地帯の土壌水分移動の通年観測
の結果も，暖候期に比べて寒候期の土壌水分量の変
化は非常に小さいことを示している。そのため，厳
寒期の土壌水分移動量は年間の水収支にはほとんど
影響を与えないと考える場合が多い。しかし，第２
章から第４章で示したように，凍結層が発達すると
きに鉛直上向きに土壌水分が移動し，下層土が乾燥
する。また，底面融雪に関するいくつかの研究例
（小島, 1982; 倉島ら, 1999）が示すように，凍結
層が存在しない条件では厳寒期にも融雪水が土壌に
供給され続けるため，土壌水分量がほとんど変化し
ない多雪地帯でも，厳寒期に無視できない量の水が
鉛直下向きに移動している可能性がある。このよう
に，融雪期以前にも凍結層の有無により土壌水分移
動がかなり異なる可能性がある。
　そこで本章では，土壌凍結層が形成される年とほ
とんど形成されない年がある試験圃場において，第
２章で開発された観測システムを用いて５年間にわ
たる土壌中の水フラックスの連続観測をおこなった。
この章では，凍結層の有無による寒候期の土壌水分
移動様式の違いを定量的に評価し，寒候期と暖候期
の土壌水分移動量の類似点や相違点を整理すること
で，寒候期の土壌水分移動の特徴を明らかにする。
この章の目的は，凍結層の存在が寒候期の土壌水移
動に与える影響を評価し，寒候期の土壌水分移動が
暖候気を含む年間を通した農地の物質循環に与える
影響を考察することにある。
２．野外観測
　北海道農業研究センター芽室研究拠点の試験圃場
で観測をおこなった（第２―３図）。観測サイトの
詳細は第２章のとおりである。観測期間は2002年7
月から2007年4月であり，観測期間中，除草剤の散
布等により地表面を裸地状態で管理した。
　土壌水分移動の定量的評価をおこなうため，第２
―１図に示した観測項目のうち，圧力水頭，土壌水
分量（液状水量），地温，積雪深，積雪水量，気温，
降水量のデータを使用した。また，熱収支モデルに
よる暖候期の地表面蒸発量の推定と検証（本章３節
２）を参照）のため，深さ2cmの地中熱流量と上向
き・下向きの短波・長波放射量，小型ライシメータ
内の水分減少量のデータを使用した。
†本章の一部はIWATAら(2010b)で発表した。
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３．数値計算による水フラックスの計算とその検証
　１）水フラックスの計算方法
　厳寒期を含む年間を通した土壌水分移動量を定量
的に評価するため，土壌中の水フラックスを計算し
た。
　観測期間中の凍結深は最大で20 cm であった。水
と氷の相変化に伴う計測・解析上の困難さから，凍
結層内の水フラックスを測定することは難しい。そ
こで，以下の水収支式により凍結層直下である深さ
20cmの水フラックス（鉛直上向きがプラス）の積算
値（Σq20; mm）を計算した。
　　　ΔS20-65=Σq65-Σq20　　　　　(5-1)
ここに，Σq65は深さ65cmの水フラックスの積算値，
ΔS20-65は深さ20cmから65cmの間の層に貯留された
水分の増加量である。深さ20mの水分量を深さ20－
25cｍの土層の，深さ30, 40, 50, 60cmの水分量を
それぞれ深さ25－35cm, 35－45cm, 45－55cm, 55－
65cmの土層の平均的な水分量と仮定することで水分
量の実測値から各層の水分貯留量を計算し，それら
を足し合わせることで深さ20－65cmの層の水分貯留
量を計算した。深さ65cmの水フラックス（q65; mm 
s-1）はダルシー則の式(4-3)により計算した。
　　　q65=-k(θ65)×{(ψ60-ψ70+Δz)/Δz}×10　
　　　　　　　　　　　　　　　　　(4-3)
ここに，k(θ65)は土壌水分量がθ65のときの不飽
和透水係数（cm s-1），ψ60とψ70は深さ60・70cmの
圧力水頭（cm），Δzは深さ60, 70cmの間の距離
（10cm）である。θ65は深さ60cmと70cmの水分量の
算術平均とした。
　LUCKNERら（1989）は，MUAREM-VAN GENUCHTENのモデ
ル（VAN GENUCHTEN, 1980）により推定された不飽和
透水係数と水分量の関係を1点の不飽和透水係数の
実測値で補正することで推定精度が向上することを
示した。第４章で，融雪期後期に下層の土壌水分状
態がほとんど変化しないことを利用し，深さ65cmに
おいて，土壌が湿潤なときの試験圃場における不飽
和透水係数を水収支法により計算した。そこでここ
では，以下の方法によりLUCKNERら（1989）のモデル
を用いて深さ65cmのk(θ)を推定した。
　融雪水の浸透により下層の土壌水分は増加するた
め，融雪期のデータから水収支法で計算した上記の
不飽和透水係数は湿潤過程の値と考えてよい。そこ
で，2002年から2005年の全ての観測期間について，
深さ60cmと70cmの測定値を平均することで深さ65cm
の土壌水分量と圧力水頭を計算し，これらの値の変
化と降水量のデータから深さ65cmの土壌が湿潤過程
にあるときのデータを抽出し，土壌水分量と圧力水
頭の関係を求めた（第５―１図）。得られた関係を
平均二乗誤差が最小になるように以下の式で近似し
た（VAN GENUCHTEN 1980）。
　　　Se=[1+(-αψ)n]-m　　　　　　　(5-2)
　　　Se=(θ-θr)/(θs-θr)　　　　　(5-3)
　　　m=1-1/n　　　　　　　　　　　(5-4)
ここに，Seは有効飽和度（式(5-3)により定義され
る，0～1の値をとるように土壌水分量を正規化した
値），ψは圧力水頭（cm），αとnはモデルのパラメ
第５―１図 観測データから得られた湿潤過程における深さ 65 cm の圧力水頭と土壌水分
量の関係。
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ータ，θは体積含水率，θrは残留体積含水率（m
3 
m-3），θsは飽和水分量（m
3 m-3）である。θsは深さ
65cmを含む土層から採取した土壌試料の間隙率を用
いた。また，θrは変数として与え，他のパラメー
タと同様に平均二乗誤差が最小になるように決定し
た。湿潤過程における深さ65cmのψとθの関係を上
記の関数で近似することで決定されたパラメータを
用いて，以下の式によりk(θ)を求めた（LUCKNERら, 
1989）。
　　　k(θ)=k(θ0)×(Se/Se0)0.5×[{1-(1-Se-1/m)}/
　　　　{1-(1-Se0-1/m)}]2　　　　　　(5-5)
ここに，k(θ0)は水収支法により計算した深さ65cm
の不飽和透水係数で，凍結層が無い2004年と2005年
の融雪期後期の水分貯留量と動水勾配から計算した
透水係数（第４章）の平均値とした。また，θ0は
k(θ0)を計算したときの深さ65cmの土壌水分量であ
り（第５―２図），融雪期後期の同深さの水分量の
平均値を計算することで算出した。Se0は式(5-3)の
θにθ0を代入したときの値である。計算結果を第
５―２図に示す。参考までに，第４章で計算した，
凍結層が存在しなかった2003-04年と2004-05年の融
雪期後期のデータから水収支法で計算した，不飽和
透水係数と深さ0.65mの水分量の関係も，図中にプ
ロットした（第５―２図の■印）。第４章で説明し
たように，試験圃場では不飽和透水係数と土壌水分
量の間のヒステリシスは無視しても問題ないと考え
られる。そこで，湿潤過程のデータから得られたk(θ)
は乾燥過程にも適用できると判断した。推定された
k(θ)を用いて式(4-3)によりq65を計算し，式(5-1)
によりq20を計算した。なお，式(5-1)のΔS20-65は
翌日の0時の深さ20～65cmにおける水分貯留量から
当日の0時の値を引いた値として日単位で計算した。
　各データの測定間隔である10分間のデータを用い
て式(4-3)により深さ65cmの水フラックス（mm s-1）
を計算し，計算された水フラックスを一日ごとに平
均した値を単位換算することで一日ごとの深さ65cm 
の水フラックス（mm d-1）を計算した。水フラック
ス（q）からその積算値（Σq）への変換は以下の式
によりおこなった。
　　　　　　　　　　　　　　　　　　(5-6)
２）計算した水フラックスの検証
　式(5-1)により深さ20～65cmの土層の水収支から
計算した深さ20cmの水フラックスの推定精度を確認
するため，暖候期において地表面から深さ20cmまで
の土層の水収支から得られる深さ20cmの水フラック
スを計算し，両者を比較した。試験圃場は平坦な地
形であるため，水平方向の水移動は無視できると仮
定すると，暖候期の深さ20cmまでの水収支は以下の
式で表される。
　　　ΔS0-20=ΣP-ΣE+Σq20　　　　（5-7）
ここに，ΣEは蒸発量（mm），ΣPは降水量（mm），
ΔS0-20は深さ0－20cmの間の層に貯留された水分の
増加量（mm）である。後述のように，ΣEの推定に
は一定の誤差があると考えられる。各土層から採取
した土壌でWCRのキャリブレーションをおこなって
第５―２図 深さ 65 cm の土壌水分量と不飽和透水係数の関係。
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求めた水分量の補正式の値とカラム内の水分量の実
測値との間の平均二乗誤差は，推定誤差が最も大き
い土層で0.02 m3 m-3 であったことから，式(5-1)の
ΔS20-65や式（5-7）のΔS20-65にも誤差が生じる可
能性がある。そこで，これらの誤差によって式（5-
7）によってq20を計算するときに発生するノイズを
少なくするため，多量のフラックスが発生している
降雨後の数日間と，土壌水分状態が比較的安定して
いる連続干天期間が数日続く期間を選び，式(5-1)
と式（5-7）で計算された深さ20cmの水フラックス
の積算値（Σq20）を比較した。なお，降雨時につ
いては，バイパス流や表面流出の影響を避けるため，
降雨強度が比較的大きい場合（＞10mm h-1）は比較
対照から除外した。
　深さ20cmより上部の水収支から同深さの水フラッ
クスを算出するための式（5-7）の各要素のうち，
ΣPは雨量計の値を使用した。また，ΔS0-20 / Δt
は，深さ20cmまでに埋設された土壌水分センサの値
を利用して計算した。地表面の熱収支モデルからバ
ルク交換係数を決定し，風速，気温，正味放射量，
地中熱流量の日平均値からバルク法により日蒸発量
を推定することでΣEを計算した（Appendix Ⅱ）。
2001-03年の積雪期間と降雨期間を除いた期間につ
いて，本試験地で小型のウエイングライシメータ
（林ら, 1993; 林 2001）で測定した蒸発量や深さ
105cmまでの水分貯留量の減少量と本方法による蒸
発量を比較した結果，熱収支モデルによる推定値と
これらの実測値との差は，蒸発量の実測値の20%以
内におおむねおさまっていることが確認された
（HIROTAら, 2009; 第５―３図）。
　水フラックスの検証結果を第５―４図に示す。図
中の縦軸は式(5-1)により，横軸は式（5-7）により
それぞれ計算されたq20の各期間（2～15日間）にお
ける積算値である。図から両者は１：１の直線上に
乗っているため，式(1)により計算されたq20は高い
精度で推定できていると考えて良い。そこで，以下
の議論ではq20を中心に土壌中の水フラックスを議
論し，必要に応じて次式により深さ105cmの水フラ
ックス（q105）を計算した。
　　　ΔS20-105/Δt=q105-q20　　　　　（5-8）
ここに，ΔS20-105は深さ20～100cmの水分計の値か
ら計算した深さ20cmから105cmまでの層に貯留され
た水分の単位時間（Δt）における増加量である。
４．結果
　観測期間中の積雪深，積雪水量，地温，土壌水分
量，式(5-1)により計算した深さ20cmの水フラック
スの推移を第５―５図に示す。観測期間中，2003-
04年，2004-05年，2005-06年の３回の冬には地温が
0℃を下回ることがほとんど無い，すなわち土壌凍
結層がほとんど形成されない年であった（以下，非
凍結年; 第５―５図c）。一方，2002-03年と2006-07
年の２回の冬には土壌凍結深が約20cm発達した（以
下，凍結年; 第５―５図c）。厳寒期と融雪期，なら
びに暖候期における土壌水分量とその変化の特徴を
調べるため，深さ20～105 cmまでの土層の水分貯留
量（S20-105）の平均値と標準偏差を計算した（第５
―６図）。
　１）凍結年と非凍結年の土壌水分移動
　観測期間中，深さ20cm以深の水分量は融雪期に相
当する3月下旬から4月上旬に最も高く（第５―５図
d），S20-105に凍結の有無による違いはみられなかっ
た（第５―６図）。深さ20cmの水フラックスにも凍
結年と非凍結年で融雪期の値に明確な違いがみられ
ず，その絶対値は暖候期の降雨時と同程度であった
（第５―５図e）。深さ20cm以深の地温は，凍結年・
非凍結年ともに融雪期に急激に低下し，年間で最も
低くなった（第５―５図c）。深さ1mの土壌水分量は
融雪期に最大になった（第５―５図d）。これらの結
果は，凍結層の有無に関係なく多量の融雪水が深さ
1m以深まで浸透し，下層の地温が低下したことを意
味している。
　前章で述べたように，厳寒期には凍結層の有無に
よる土壌水分量の明確な違いが観測された。すなわ
ち，厳寒期の土壌水分量は凍結年には凍結層の発達
に伴って減少するのに対し，非凍結年にはほぼ一定
である（第４―１図と２図）。そのため，S20-105の
変動係数は，非凍結年の方が凍結年よりもかなり小
さかった（第５―６図）。
　２）寒候期と暖候期の土壌水分移動の比較
　（1）寒候期の深さ20～105cmの水分貯留量の特徴
　厳寒期と暖候期のS20-105を比較すると，凍結年の
S20-105は暖候期のS20-105よりも小さいのに対し，非
凍結年のS20-105は暖候期のS20-105よりもほとんどの
年で大きかった（第５―６図）。また，融雪期の
S20-105の平均値は，暖候期のS20-105の平均値よりも
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第５―３図 (a)ライシメータ法と(b)深さ 105 cm までの層に貯留された土壌水分の減少量
から推定された地表面蒸発量と，熱収支モデルにより推定した地表面蒸発量との比較。
図 a は 2002・2003 年のうち，積雪期間と降雨時を除く期間の積算値，図 b は無降雨
期 間における 10日間の平均値である（Hirotaら（2009）の図を一部変更）。図 bの
土壌水分量の減少から推定した蒸発量は，深さ 105 cm 以深からの水供給量は無視で
きると仮定し，深さ 0～105 cm の水分貯留量の減少量から計算した。
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30mm以上大きかった（第５―６図）。これらの結果
から，厳寒期や融雪期（寒候期）と暖候期では土壌
水分移動が異なることが示唆される。
　（２）凍結年の厳寒期と暖候期の乾燥期における
　　　土壌水分移動の比較
　凍結年には土壌が湿潤から乾燥に向かうため，こ
の期間のS20-105の標準偏差は暖候期と同程度である
ものの，平均値では暖候期や非凍結年の寒候期より
も値が小さいことから（第５―６図），第２章（第２
―５図b）で示したような凍結層が発達するときに
生じる鉛直上向きの水移動によって下層がかなり乾
燥したことがわかる。
　土壌が乾燥した凍結年の厳寒期の土壌水分移動の
詳細な特徴を明らかにするため，暖候期のうち降雨
がほとんど無かった期間（乾燥期）を選び，凍結年
の土壌水分移動と比較した。その一例を第５―７図
に示す。凍結年については，凍結深が最大で20cmと
観測期間中最も凍結深が大きかった2002-2003年（第
５―５図c）の凍結層発達期の結果を，乾燥期は最
も土壌が乾燥した期間の一つである2003年5月中旬
から6月中旬（第５―５図d）の結果を示した。
　凍結年には凍結層の発達に伴って深さ20cmの水フ
ラックスが鉛直下向きから鉛直上向きに転じ，下層
の圧力水頭が低下した（第５―７図c～e）。深さ
20cmの水フラックスは土壌凍結深が急速に増加した
12月9日まで急速に上昇し，12月9日から12月15日の
ピーク時には3mm d-1 以上になった（第５－７図c
と７図d）。その後の気温の上昇と積雪深の増加
（>30cm）により凍結深が減少し（第５―７図a～c），
それに伴って同深さの水フラックスが減少し（第５
―７図d），深さ60cmの圧力水頭が一時的に増加した
（第５―７図eの①）。12月17日以降の気温の低下に
より凍結深がゆっくりと増加を開始すると，再び水
第５―４図 深さ 0～20 cmの土層の水収支（ E – P + S0-20）ならびに深さ 20～65 cm
の土層の水収支（ q65 – S20-65）からそれぞれ計算した深さ 20 cm の水フラックスの
比較。白抜きの四角は土壌が乾燥したときのデータを用いて計算した鉛直上向きの水
フラックスを，黒丸は降雨時とその後 2 日間程度のデータを用いて計算した鉛直下向
きの水フラックスを示している（詳細は本文 5章 3節 2）を参照）。
-100
-80
-60
-40
-20
0
20
40
-100 -80 -60 -40 -20 0 20 40
1:1
乾燥期
降雨時
q 6
5
–
S 2
0-
65
( m
m
)
E – P + S0-20 (mm)
48 北海道農業研究センター研究報告第194号（2011）
第５―５図 2002年 7月 1日から 2007年 4月 30日の (a)積雪深, (b)積雪水量, (c)地温, (d)
土壌水分量, (e)深さ 20 cm の水フラックスの推移。
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フラックスが増加し，下層の圧力水頭が減少した。
しかし，深さ20cmの水フラックスの大きさは，ピー
ク時に1mm d-1 程度と凍結層が最も発達したときよ
りも小さかった。積雪深が80cmを超えると凍結深が
後退し，深さ20cmの水フラックスがマイナスに転じ，
深さ60・70cmの圧力水頭が増加した（第５―７図b
～e）。
　凍結年と同様に，乾燥期には地表面の積算蒸発量
の増加に伴って土壌中の水フラックスが鉛直下向き
から鉛直上向きに転じ，圧力水頭が減少した（第５
―７図h～k）。凍結年には凍結層の一時的な減少に
よって水フラックスが減少し，下層の圧力水頭が上
昇したが，乾燥期には6月1日の降雨によって一時的
に水フラックスが低下し，深さ60cmの圧力水頭が増
加した（第５―７図g, i, j）。降雨後も降雨前と同
程度の蒸発量があったため，深さ20cmの水フラック
スは降雨の2日後には降雨前と同程度まで回復し，
下層の圧力水頭も低下した（第５―７図g～j）。そ
のため，深さ20cmのピーク時の水フラックスは凍結
年のほうが大きかったものの，乾燥期には降雨時を
除き常に2mm d-1 程度の水フラックスが生じた（第
５－７図dとi）。凍結年は凍結層の発達，乾燥期は
蒸発量の増加とともに深さ105cmの水フラックスが
鉛直下向きから鉛直上向きに転ずるものの，深さ
105cmの水フラックスの最大値は深さ20cmの水フラ
ックスの最大値の1/10以下であった（第５－７図f
とk）。
　このように，凍結年には土壌凍結深の増加と減少
があたかも乾燥期の蒸発と降雨のように働き，下層
の土壌水分移動に大きな影響を与えていることがわ
かる。土壌凍結深の増減には気温の他に断熱材の役
割をする積雪層の厚さが大きく影響しているため
（第５―７図a～c），冬の降水は積雪層として地表
面に堆積することで圃場の熱の移動に大きな影響を
第５―６図 暖候期，厳寒期，ならびに融雪期に深さ 20 cm と 105 cm の間の土層に貯
留された土壌水分量（S 20-105）の平均値（棒グラフ）と標準偏差（エラーバー）。平
均値，標準偏差ともに，S 20-105の日平均値を用いて計算した。
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第５―７図 凍結年の凍結層発達期（2002年 12月 1日～2003年 1月 7日）における
(a)日平均気温, (b)積雪深, (c)凍結深, (d)深さ 20 cm の水フラックス（q20）, (e)深さ
60・70 cm の圧力水頭, (f) 深さ 105 cm の水フラックス（q105）の推移（図の左側）。
暖候期の乾燥期（2003年 5月 9日～6月 15日）の(g)降水量, (h)蒸発量の積算値（Σ
E）, (i)深さ 20 cm の水フラックス（q20）, (j)深さ 60・70 cm の圧力水頭, (k) 深
さ 105 cm の水フラックス（q105）の推移（図の右側）。図 hの蒸発量は熱収支モデ
ル（AppendixⅡ）により計算した。
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与え，その結果として厳寒期の土壌水分移動に大き
な影響を与えていることをこの結果は示している。
　（3）非凍結年の厳寒期と暖候期の多雨期におけ
　　　る土壌水分移動の比較
　非凍結年における厳寒期のS20-105の平均値は暖候
期に比べて大きい他，標準偏差が他の期間に比べて
小さい，すなわち，深さ20cmより下の層の土壌水分
量の変化が非常に小さい（第５―６図）。そこで，
非凍結年の積雪期間の特徴を明らかにするため，暖
候期の中で最も連続して降雨がみられた期間（多雨
期）と非凍結年の土壌水分移動を比較した（第５―
８図）。非凍結年は2004-2005年の結果で，厳寒期の
下方浸透量が最も大きかった（第５―１表; 第５―
５図e）。また，多雨期のデータは2004年の8月～10
月のもので，深さ105cmの水フラックスが鉛直下向
きの期間が連続して2ヶ月以上続いた（第５―８図
j）。
　非凍結年には12月上旬に3cmの厚さの凍結層があ
ったが，積雪深が40cmを超えると下層からの熱の供
給により凍結層が融解した（第５―８図bとc）。下
方浸透量は深さ20cmの方が深さ105cmよりも若干大
きいものの，凍結年のような明瞭な違いはみられず，
両深さともにほとんどの期間，鉛直下向きに水が移
動した（第５―８図dとf）。一方，多雨期には9月以
降に深さ105cmの水フラックスが連続して鉛直下向
きになるものの（第５―８図j），深さ20cmでは降雨
と地表面からの蒸発により水フラックスが鉛直上向
きと鉛直下向きを繰り返した（第５―８図h）。水フ
ラックスの最小値も深さ105cmの-4mm d-1 に対し，
深さ20cmでは-30mm d-1 と大きく異なった（第５―
８図hとj; マイナスの値は鉛直下向きの水移動を意
味する）。これらの結果から，深さ20cm，105cmとも
に，厳寒期には水フラックスの変動が小さいのに対
し，多雨期には深さ20cmの水フラックスの変動が大
きいことがわかる。降水量が多い期間でも，地表面
の乾湿に伴って表層付近の水フラックスは鉛直上向
きと鉛直下向きを繰り返しており，非凍結年の12月
から2月の約3ヶ月間のように，深さ20cmにおいてほ
とんど鉛直下向きの土壌水分移動を示すような極め
て安定した土壌水分移動が観測された期間は，暖候
期にはみられなかった。
　３）寒候期の土壌水分移動が年間の水収支に与え
　　　る影響
　特徴的ないくつかの期間における深さ20cmと 
105cmの水フラックスを各期間で積分した値（水分
移動量）と各期間の水フラックスの日平均値を第５
―１表に示す。期間の違いによる積分値の変動を避
けるため，ここでは「多雨期」を暖候期のうち，1
ヶ月間の降水量の積算値が最も大きかった期間，
「乾燥期」は観測期間のうちで降水量が少なく，深
さ20cmの水フラックスが連続して鉛直上向きに推移
した期間とした。第５―１表に，寒候期の土壌水分
移動と関係が深い融雪期の融雪水量，凍結年の最大
凍結深，非凍結年の最大積雪深と，暖候期の土壌水
分移動に影響を与える降水量と蒸発量，ならびに年
間の土壌中の水フラックスと深い関係にある年降水
量を併記した。
　（1）融雪期の下方浸透量
　融雪期における各深さの下方浸透量は，凍結年
（2002-03年と2006-07年）・非凍結年ともに融雪水
量と同程度であった（第５―１表）。凍結年の融雪
期の浸透量は，特に深さ20cmで融雪水量よりも若干
大きいが（第５―１表），これは凍結期間に下層か
ら凍結層に移動した水分が融雪期に下層に流下した
ために生じたと考えられる。各年における融雪期の
日数は10～50日間であったが，暖候期の豪雨時の1
ヶ月間との比較では深さ20・105cmともに融雪期の
下方浸透量のほうが大きかった（第５―１表）。融
雪期の深さ20cmおよび深さ105cmの下方浸透量はそ
れぞれ年間の積算値の32～63%と28～51%であり（第
５―１表），融雪水の浸透が深さ105cmまでの土層の
水移動に大きな影響を与えていることがわかる。
　（2）厳寒期の土壌水分移動量
　土壌凍結が発達するときの深さ20cmにおける鉛直
上向きの水フラックスの平均値は約1mm d-1 であり，
暖候期で最も土壌が乾燥し，3mm d-1 程度の地表面
蒸発が生じた期間の同深さの水フラックス（1.4～
1.9mm d-1）の50～70%であった（第５―１表）。凍
結年の土壌凍結深はいずれも20cm程度であったが，
このような薄い凍結層の発達でも表層付近の水移動
が大きな影響を受けることをこの結果は示している。
　非凍結年の厳寒期の3ヶ月間の下方浸透量は，1ヶ
月間で200mm以上の降雨が生じたときの下方浸透量
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第５―８図 非凍結年の厳寒期（2004年 12月 1日～2005年 3月 2日）における(a) 日
平均気温, (b)積雪深, (c)土壌凍結深, (d)深さ 20 cm の水フラックス（q20）, (e)深さ
60・70 cm の圧力水頭, (f) 深さ 105 cm の水フラックス（q105）の推移（図の左側）。
暖候期の多雨期（2004年 8月 1日～10月 31日）における(g)降水量, (h) 深さ 20 cm
の水フラックス（q20）, (i)深さ 60・70 cm の圧力水頭, (j) 深さ 105 cm の水フラ
ックス（q105）の推移（図の右側）。
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第５―１表 融雪期・土壌凍結層が発達した期間・非凍結年の厳寒期・多雨期・乾燥期・
年間（詳細は本文 1章 4節で説明）の深さ 20 cm と 105 cm の水フラックスの積算値，
ならびに各期間における融雪量の積算値，最大凍結深，最大積雪深，降水量（P）と蒸
発量（E）の積算値。蒸発量は熱収支モデルにより計算した（詳細は本文で説明）。鍵
括弧の中の数字は各期間の一日あたりの値を意味している。
水フラックス (mm)
[平均 (mm d-1)] [平均 (mm d-1)]
深さ 20cm 深さ 105cm
融雪期 融雪量 (mm)
2003年 3/29 – 4/8 * -159 [-14] -126 [-11] 122 [11]
2004年 3/11– 4/7 -225 [-8.0] -184 [-6.6] 256 [9.1]
2005年 3/16 – 4/12 -267 [-9.6] -231 [-8.2] 256 [9.2]
2006年 2/26 – 4/18 -300 [-5.8] -255 [-4.9] 294 [5.6]
2007年 3/19 – 4/18 -251 [-8.1] -198 [-6.4] 194 [6.3]
凍結層発達期 最大凍結深 (cm)
2002年 12/4 – 2003年 1/6 42.0 [1.2] -5.69 [-0.16] 20
2006年 12/2–2007年 1/31 ** 39.0 [0.97] -6.51 [-0.16] 19
非凍結年の厳寒期 最大積雪深 (cm)
2003年 12/3–2004年 3/10 -27.5 [-0.28] -36.1 [-0.36] 120
2004年 12/4–2005年 3/ 15 -61.8 [-0.61] -48.5 [-0.48] 110
2005年 11/28 – 2006年 2/25 -12.9 [-0.14] -15.9 [-0.17] 67
多雨期（1ヶ月間） P (mm) P –E (mm)
2002年 7/10 – 8/9 -88.0 [-2.8] -22.1 [-0.71] 234 [7.5] 152 [4.9]
2002年 9/6 – 10/5 -30.0[-1.0] -6.17 [-0.21] 228 [7.6] 152 [5.1]
2003年 7/30 – 8/29 -126 [-4.1] -82.1 [-2.6] 255 [8.2] 188 [6.1]
2006年 9/18 – 10/17 -113 [-3.8] -86.5 [-2.9] 232 [7.7] -***
乾燥期 E (mm) E – P (mm)
2003年 5/11 – 6/19 56.6 [1.4] -7.60 [-0.19] 105 [2.6] 81.9 [2.0]
2004年 7/29 – 8/19 41.2 [1.9] 4.13 [0.19] 71.9 [3.3] 60.9 [2.8]
2005年 8/1 – 8/20 28.7 [1.4] -13.9 [-0.69] 54.0 [2.7] 42.0 [2.1]
年積算値 (mm) (mm) P (mm)
2002年 7/1 – 2003年 4/30 -490 -448 897
2003年 5/1 – 2004年 4/30 -468 -481 883
2004年 5/1 – 2005年 4/30 -548 -589 858
2005年 5/1 – 2006年 4/30 -479 -498 837
2006年 5/1 – 2007年 4/30 -476 -500 965
* 圧力水頭の欠測により，3月 24 – 28日の水フラックスが計算できなかったため，同期
間の水フラックスと融雪量を積算値の計算からはずした。
** 圧力水頭の欠測により，12月 26日 – 1月 10日と 1月 20 – 22日の水フラックスは積
算結果に反映されていない。
*** 蒸発量データの欠測による。
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に匹敵する場合があった（第５―１表）。非凍結年の
融雪前までの積雪期間における深さ20cmの水フラッ
クスは-0.61～-0.14mm d-1 であった（第５―１表）。
200mm以上の降雨があった期間の同深さの水フラッ
クスが-4.1～-1mm d-1であった（第５―１表）のに
比べると積雪期間における水フラックスの絶対値は
小さい。しかし，上述のように鉛直下向きの水移動
が3ヶ月間以上続くことで，例えば2004年12月4日か
ら2005年3月15日には深さ20cmで61.8mm，深さ105cm
で48.5mmの下方浸透量が生じている（第５―１表）。
　年間の積算フラックスはマイナスであり，下方浸
透量は深さ20, 100cmともに400mm以上であった。バ
イパス流が発生した場合にはダルシー則ではとらえ
られないため，実際の下方浸透量はより大きい可能
性がある。EGUCHIとHASEGAWA（2008）は本試験地と同
様の火山灰土壌で観測をおこなった結果，バイパス
流の発生する頻度は少ないものの，年間の下方浸透
量の16～27%であったと報告している。この結果は
積雪層や土壌凍結層も存在しない，より温暖な気候
条件での結果であり，降水量が1000～1500mmと本観
測圃場（約900mm; 第５―１表）に比べて多いこと，
寒候期に最もバイパス流が発生すると考えられる融
雪期にも下方浸透量がダルシー則と水収支法から計
算された水フラックスとほぼ等しいこと（第５―１
表）から，本圃場におけるバイパス流の発生量は
EGUCHIとHASEGAWA（2008）の結果よりも少ないと考え
られる。
５．考察
　融雪水量は年降水量の14～35%であるにもかかわ
らず（第５―１表），深さ1m付近の土壌水分量は融
雪期に年最大値をとり（第５―５図dと６図），最も
浸透量が大きかった2005-06年の融雪期には深さ
20cmと105cmの土層の浸透量が年間の積算値の50%以
上になった（第５―１表）。また，観測期間中最も
降水量が多かった１ヶ月間の降水量は融雪期の融雪
水量と同程度であるにもかかわらず，同期間の下方
浸透量は融雪期の値よりも小さかった（第５―１表）。
特に暖候期の降雨強度が強いときには前述のように
バイパス流等の不確定な下方浸透の可能性が考えら
れるものの，第４章や本章で示したように凍結深が
浅い場合には融雪水量と同量の水が下方浸透するた
め，年降水量が800mmを超える（第５―１表）試験
圃場でも，凍結層の有無にかかわらず，地下水涵養
にとって融雪水が非常に重要な水の供給源であるこ
とがわかる。雪面蒸発量は暖候期の裸地面からの蒸
発量に比べて非常に小さく（HAYASHIら, 2005），ほ
とんど全ての融雪水が土壌中に浸透したことが，融
雪期に下方浸透量が最も卓越した主な要因であると
考えられる。
　厳寒期には，土壌凍結層が形成されるときと凍結
層が形成されないときで深さ20cmの土壌水分の移動
方向が反対になり（第５―７図dと８図d; 第５―１
表），凍結層の有無によって土壌水分移動量が大き
く異なった。凍結層が発達するときの深さ20cmの鉛
直上向きの水フラックスの積算値は，観測した２つ
の冬では2002年12月4日から2003年1月6日に最も大
きく，42mmであった（第５―１表）。一方，早期の
積雪により凍結層が発達せず，この期間に非凍結年
の厳寒期の3年間の水フラックス（第５―１表）を
平均した-0.34mm d-1 の水フラックスが深さ20cmで
生じたと仮定すると，下方浸透量は12mmとなる。す
なわち，同期間において凍結層が形成されたときと
形成されなかったときの水フラックスの差は42+12= 
54mmと推定される。この値は該当年である2003年の
融雪水量（175mm）の31%に相当するため，凍結層の
有無によって表層付近の土壌水分移動に無視できな
い影響が生じうることがこの結果からわかる。深さ
105cmでは凍結年にも鉛直上向きの土壌水分移動が
発生しなかったことから（第５―１表; 第５―７図
f），最大土壌凍結深が20cm程度では，深層の土壌水
分移動には，凍結層の有無によってこれほど顕著な
差は生じないかもしれない。しかし，土壌凍結深が
20cmよりも深くなれば凍結層の発達に伴って深層の
土壌水分移動量が増加すると考えられる。BAYARD
ら（2005）は山岳地帯で40cm以上土壌凍結が発達し
た年と凍結層が全く形成されなかった年があったこ
とを報告している。このような条件の圃場では，深
層でも凍結層の有無による土壌水分移動の顕著な違
いが生じていると考えられる。
　土壌凍結層が存在しない積雪条件下の圃場では，
地熱により積雪層が暖められるため，ごく少量の水
が連続的に土壌表面に供給される（小島 1957; 倉
島ら 1999）。観測サイト（芽室）よりも気温が高い
札幌では約1mm d-1（小島 1957），さらに気温が高
い本州では約1～2mm d-1の積雪底面からの融雪が観
測されたことから（第１―１表），試験地のように
多雪な地域では，温暖化に伴う気温の上昇により，
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非凍結年の融雪期の前までの下方浸透量が増加する
可能性がある。一方，温暖化により断熱材の役割を
する積雪層が薄くなることで，今よりも土壌凍結の
発達が促進される可能性も指摘されている（例えば， 
HARDYら, 2001; MALJANENら, 2007）。気温の上昇は下
方浸透量の増加，凍結層の発達は鉛直上向きの土壌
水分移動量の増加を意味するため，積雪深の年次変
動の増加により凍結深の年次変動がさらに大きくな
れば，凍結年と非凍結年の融雪期以前の表層付近の
土壌水分移動量の差が今後さらに拡大すると考えら
れる。
　以上のように，深さ1mまでの土層における寒候期
の土壌水分移動量は，暖候期と比較して大きい。融
雪水の下方への浸透はもちろん，融雪期より前の期
間についても，表層付近では凍結層の有無によって
水移動に大きな違いが生じている。これらの土壌水
分移動の違いが作土層の肥料成分の移動等，農地の
物質循環に大きな影響を与えていることが示唆され
る。
６．結論
　約５年間の長期観測の結果から，積雪・土壌凍結
期間を含む通年の深さ20cmと105cmの水フラックス
を計算した。観測圃場では年間400mm以上の土壌水
が深さ105cm以深に浸透し（深さ105cmの年積算浸透
量の平均値は503mm），この下方浸透量の50%以上に
相当する量が融雪期に下方浸透している年もあるこ
とから，融雪水の浸透は年間の水収支を考える上で
非常に重要であることが明らかになった。土壌凍結
が発達するときには，非凍結層から凍結層へと水が
移動することで表層付近の土壌水は鉛直上向きに移
動し，凍結深の増減があたかも暖候期の蒸発と降雨
のように凍結層よりも下の土壌の水分移動に影響を
与えていた。一方，非凍結年の厳寒期には，積雪層
からの底面融雪水により鉛直下向きに土壌水が移動
した。凍結層の有無による鉛直上向きと鉛直下向き
の土壌水分移動量の差は，融雪水の浸透量と比較し
ても無視できない。対象地域のように凍結層が存在
する年と存在しない年がある地域では，凍結層の有
無によって土壌凍結層付近の土壌水分の移動量に大
きな差が生じると考えられる。このように，寒候期
の土壌水分移動量は，多量の融雪水の浸透や凍結層
の発達等によって暖候期と比較しても大きく，寒冷
圏の土壌環境を理解する上で，寒候期の土壌水分移
動の定量的評価が重要であると考えられる。
Ⅵ．最大土壌凍結深が40cm以上のときの土壌
水分移動†　　　　　　　　　　　 
１．はじめに
　第４章と第５章で示したように，土壌凍結が発達
する年でも最大土壌凍結深が20cm程度までにしかな
らない現在では，凍結層が形成されてもそれが融雪
水の浸透を抑制することはなく，ほぼ全ての水が土
壌中に浸透することが明らかになった。一方，第１
章で示したように，対象圃場においてメチレンブル
ー土壌凍結深計により調査した土壌凍結深の長期観
測データによると，試験圃場でも過去には20～60cm
の最大土壌凍結深を記録した。一般に，土壌凍結が
発達すると融雪水の浸透が極端に抑制され，浸透速
度が低下したり，下層の水分量の増加時期が遅れる
ことが知られており（JOHNSSONとLUNDIN, 1991; GRAY
ら, 2001; HAYAS Iら, 2003），対象圃場である火山
灰土壌の圃場でも，深くまで土壌が凍結すると融雪
水の下層への浸透が抑制される可能性がある。
　第５章で示したように，厳寒期については，最大
凍結深が20cm程度発達した年と凍結層が形成されな
かった年では土壌水分移動が大きく異なる。凍結層
の発達に伴う土壌水分移動は，凍結による土壌の水
ポテンシャルの低下により引き起こされるため，土
壌凍結層がさらに発達すると鉛直上向きの土壌水分
移動が増加すると考えられる。
　このように，土壌凍結深が深い場合には，土壌凍
結深が浅い場合とは冬期の土壌水分移動が大きく異
なることが予想される。しかし，過去に火山灰土壌
の圃場において凍結層が厚く発達したときの土壌水
分移動を調査した事例はほとんど無い。第５章で示
したように，試験圃場の最大土壌凍結深は現在，5
～20cmであるため，自然条件では凍結層がさらに発
達する気象条件になることはほとんど期待できな
い。第３章で示したように，試験圃場では厳寒期の
気温は低いものの，厚く堆積した積雪層の断熱効果
により凍結層の発達が抑制されている。そこで，除
雪をすることで土壌凍結層をさらに発達させること
が可能であると考えられる。実際，森林では断熱材
の役割をする雪を取り除くことで土壌凍結を促進さ
せた試験区をつくり，自然積雪状態で土壌凍結深が
浅い試験区の地温や土壌水分量と除雪した試験区の†本章の一部はIWATAら(2010a)で発表した。
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観測値とを比較する試みがおこなわれている（THORUD
とDUNCAN, 1972; HARDYら, 2001; DECKERら, 2003）。
　そこで本章では，第２章で述べた観測システムを
ベースに，隣接する圃場に新たに観測サイトを設置
し，除雪処理をおこなうことで土壌凍結を促進させ
た試験区と，自然積雪状態の土壌凍結深が浅い試験
区（対照区）の地温と土壌水分移動の比較観測をお
こなった。観測データを元に，凍結層より下の非凍
結土壌の水フラックスの時間的な変化や土壌に浸透
した融雪水の量を推定し，凍結深の違いによる土壌
水分移動を定量的に評価した。この章の目的は，火
山灰土壌において土壌凍結深が20cmよりも深い場合
の土壌水分移動様式を明らかにし，それが農地の水
文環境に与える影響を評価することにある。
２．研究方法
　１）観測サイト
　北海道農業研究センター芽室研究拠点試験圃場
（143°05'E / 42°53'N）に2005年10月に観測サイ
トを設置した。各土層から採取した直径5cm，高さ
5.1cmの円筒試料による土壌物理性の試験結果を第
６―１表に示す。今までに述べてきたように，試験
圃場の土壌は低い乾燥密度と高い間隙率，高い透水
係数を有する。
　観測地点において1986年から2005年にかけてメチ
レンブルー凍結深計により計測された凍結深と，同
地点で計測された積雪深の推移を調べた（第１―３
図）。その結果，土壌凍結が発達した1986年から
1996年の十勝地域中部の最大凍結深の平均値は38cm
（±14 cm），最大積雪深の平均値は47cm（±19 cm）
であった（括弧内の数字は標準偏差を意味する）。
このことから，除雪をして凍結深を深くする試験区
における最大土壌凍結深と最大積雪深の目標値をそ
れぞれ40cmと50cmとした。
　第６―１図に観測サイトの様子と土壌水分量，圧
力水頭，地温の測定深さを示す。南北方向に2.5ｍ
離して5ｍ×5ｍの試験区を2つ設置し，一方を除雪
した（以下，除雪をした区を除雪区，自然積雪状態
の区を対照区とする）。2005年11月～2006年4月まで
観測をおこなった。除雪区では土壌凍結深が目標と
する40cmに達した1月13日以降，人工的に雪を積み，
積雪深を増加させるとともに，それ以上の土壌凍結
の発達を抑制した。試験期間中，地表面に植生はな
かった。
　２）観測項目
　土壌水分計（TDR100 with CS605 probe, 
Campbell Scientific Inc.）を深さ5～105cmまで
10cm間隔で水平方向に埋設した。各土層から撹乱土
を採取し，直径83mm，高さ340mmの円筒容器に現場
の乾燥密度と同じになるように風乾土を充填し，加
水することで土壌水分量を変化させて誘電率と土壌
水分量（体積含水率）の関係式を作成した。凍結土
壌の場合，TDRは液状水量（全水分量から氷の量を
引いた値）を測定する（STEINとKANE, 1983; SUZUKI 
2004）。深さ110cmまでの土層を0-10cm, 10-20cm,・
・・,100-110cmの10cm間隔の土層に分割し，TDRに
より計測された水分量を各層の平均的な値であると
仮定して，各土層の水分貯留量（土壌が凍結してい
る場合は不凍水の貯留量）を求めた。
　地表面から深さ100cmまで，熱電対により地温を
測定し（第６―１図），0℃以下の地点を凍土と判断
した（第３章参照）。また，地中熱流板（HFT1.1, 
REBS）を深さ2cmに埋設し，地表面における熱フラ
ックスを測定した。
　土壌水分計を埋設した場所から2m離れたところに
試抗を掘り，第２章で紹介した，地上部と土壌凍結
層を断熱し，中に小さな熱源を入れることで，凍結
第６―１表 試験区の土層構成と土壌の物理性。
土層 A 1C 2C 3C 4C
深さ (除雪区; cm) 0 – 38 38 - 61 61 - 79 79 - 105 105 +
深さ (対照区; cm) 0 - 39 39 - 59 59 - 88 88 - 100 100 +
土性 L - CL SiL CL SCL C
乾燥密度 (Mg m-3) 0.82 0.66 0.84 1.04 1.03
間隙率 (m3 m-3) 0.69 0.78 0.71 0.65 0.63
飽和透水係数 (cm s-1) 4.3 × 10-4 4.0 × 10-3 6.3 × 10-3 2.3 × 10-2 8.8 × 10-3
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第６―１図 観測サイトの様子と土壌水分計・地温計・テンシオメータの埋設深さ。
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していない下層土の圧力水頭の計測を可能にしたテ
ンシオメータを深さ90,100cmに埋設した（第６―
１図）。
　観測データは，10分間隔でデータロガー（CR23X, 
Campbell Scientific Inc.）に記録した。降水量と
気温は観測圃場からおよそ100m西側の気象観測露場
のデータを用いた。降水量はフェンス（RT-４, 横
河電機）のついた溢水式雨量計により，気温は高さ
190cmに設置した温度計（HMP45A, Vaisala）により
計測した。これらのデータも10分間隔でデータロガ
ーに記録した。
　積雪深と積雪水量を1週間に2度観測した。積雪水
量は直径50mmのアルミ製円筒スノーサンプラーによ
り採取した雪の質量を計測した。計測値から式(4-
1)により融雪水量を算出した。
　３）土壌水分移動量の計算
　（1）下層の水フラックスの計算
　土壌凍結層の発達程度の違いによる下層の土壌水
分移動量を調べるため，下層の圧力水頭を計測した
深さ90・100cm間の水フラックスを計算し，これと
水収支法を組み合わせることで水フラックスの鉛直
プロファイルを計算した。
　ダルシーの法則を用いた以下の式により，深さ
95cmの水フラックス（q95; mm s-1）を計算した。
　　　q95=-k(ψ95)×{(ψ90-ψ100+Δz)/Δz}×10(6-1)
ここに，k(ψ95)は深さ95cmの圧力水頭（ψ95; cm）
に応じた同深さの不飽和透水係数（cm s-1），ψ90と
ψ100は深さ90,100cmの圧力水頭（cm），Δzは圧力
水頭計測地点間の距離（10cm）である。ψ95はψ90
とψ100から次式により計算した：
　　　ψ95=(ψ90+ψ100)/2　　　　　　(6-2)
q95は土壌水分が鉛直上向き（すなわち，下層から
表層）に移動するときに正の値をとる。テンシオメ
ータを埋設した深さの層から直径113mm，高さ50mm
の円筒不撹乱試料を3つ採取し，不飽和透水係数の
測定をおこなった。不飽和透水係数の測定は脱水過
程でおこない，圧力水頭0～-140cmを定常法
（HASEGAWAとSAKAYORI, 2000; 第６―２図b），-140cm
よりも乾燥側をOne-step法（DOERING, 1965; 第６―
２図a）でおこなった。ヒステリシスを考慮するた
め，定常法については脱水過程の測定終了後に吸水
過程の測定をおこなった(第６―２図b)。得られた
結果を多項式で近似し（第６―２図），任意の圧力
水頭における透水係数を算出した。
　計算されたq95と水分貯留量の変化から，凍結層
の下端から深さ95cmまでの任意の深さの水フラック
ス（qz; mm s-1）を以下の式により計算した。
　　　ΔSz-95/Δt=q95-qz　　　　　　　(6-3)
ここに，ΔSz-95は単位時間（Δt秒）における深さ
zcmから95cmまでの土層に貯留された水分の増加量
（mm）である。深さ95cmより深い地点のqzについて
は，以下の式により計算した。
　　　ΔS95-z/Δt=qz-q95　　　　　　　(6-4)
ここに，ΔS95-zは単位時間（Δt秒）における深さ
95cmからzcmまでに貯留された水分の増加量（mm）
である。
　（2）融雪期以降の土壌水分移動量の評価
　融雪期以降の土壌水分移動を定量的に評価するた
め，地表面から最大凍結深（除雪区は深さ40cm，対
照区は深さ10cm）までの液状水の水収支式（第６―
３図）を考えた。
　　　ΔSF+ΔSp=ΣM-ΣR+ΣIm+ΣqF　　(6-5)
ここに，ΣMは任意期間（時間t1からt2までの期間）
の融雪水量と降水量の総量（mm）であり，その算出
方法は融雪速度（M(t)）を用いた以下の式により
表現される。
　　　　　　　　　　　　　　　　　　(6-6)
ΣRは表面流去等による系外への流出水量（mm），
ΔSpは地表面における融雪水の湛水量（mm），ΣIm
は凍結層の氷の融解量（氷の融解により増加した液
状水量）の積算値（mm），ΔSFは凍結層における液
状水の増加量（mm），ΣqFは最大凍結深における積
算水フラックス（鉛直上向きがプラス）である。Σ
R，ΣIm，ΣqFはΣMと同様の方法により計算した。
　最大凍結深における積算浸透量は，式(6-3)を積
分した次式により現される。
　　　-ΣqF=ΔSU-Σq95　　　　　　　(6-7)
ここに，ΔSUは最大凍結深から深さ95cmまでの水分
貯留量の変化（mm），Σq95は深さ95cmにおける積算
水フラックス（mm; ΣMと同様の方法で計算）であ
る。式(6-7)を代入することで式(6-5)は次のように
変形できる：
　　　ΔSp+ΣR=ΣM-(ΔSF-ΣIm+ΔSU-Σq95)(6-8)
土壌中の水平方向の水分移動が無いと仮定すると，
この式のΔSF-ΣIm+ΔSU-Σq95は地表面における融
( )òå =
2
1
t
t
dttMM
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雪水の浸透量と等しくなる。すなわちこの式は，土
壌への浸透が抑制されることで増加する左辺が，融
雪水量と地表面への融雪水の浸透量の差により評価
されることを意味している。
　式(6-8)の右辺の各項目のうち，ΣMは式(4-1)に
より計算した融雪速度を式(6-6)により積分して計
算した。ΔSFは凍結層中のTDR土壌水分計で計測さ
れた液状水量を用いて計算した。
　ΣImを推定するため，凍結層が存在する期間につ
いて，次の熱収支式により土壌凍結層において単位
時間に氷の融解のために使われた単位面積あたりの
熱量（ΔHl; J m-2）を推定した。
　　　ΔHl+ΔHf=Gf-Gs+Qa　　　　　(6-9)
ここに，Gfは最大凍結深（除雪区は深さ40cm，対
照区は深さ10cm）における熱流量（鉛直上向きがプ
ラス），Gsは地表面の熱流量（鉛直上向きがプラス），
第６―２図 3C層における不飽和透水係数と圧力水頭の関係。
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ΔHfは凍結層の地温上昇に使われた熱量，Qaは融
雪水の浸透により凍結層に供給された熱量である。
熱流量の計算は式(6-6)で融雪速度から融雪水量を
求めたのと同じ方法を用い，熱フラックスを時間で
積分することにより求めた。
　モデルにより深さ95cmの熱伝導率を推定し，それ
と温度勾配から深さ95cmの熱流量（G95）を求め，
計算された値と深さ40～95cmの貯熱量の変化から深
さ40cmの熱フラックスを計算することでGfを計算
した（詳細は第３章を参照）。Gsは深さ2cmに埋設
した地中熱流板のデータを用いた。また，ΔHfは
第３章と同じ方法により，凍結層の体積熱容量と地
温の変化量から計算した。ただし，本章では氷の体
積割合であるfiは，計算する前日の凍結層内の氷の
量とし，次式により計算した。
　　　fi=IF0-ΣIm_1-x　　　　　　　(6-10)
ここに，IF0は融雪期直前の凍結層中の氷の量，
ΣIm_1-xは融雪期の初日から計算の対象となる日の
前日までの凍結層中の氷の融解量の積算値である。
IF0は次式により計算した。
　　　IF0=SFini-SLQini　　　　　　(6-11)
ここに，SFiniとSLQiniはそれぞれ融雪期直前の凍結
層における全水分貯留量（氷+不凍水）と液状水量
である。SFiniは次式により計算した。
　　　SFini-SFbf=ΣqF_SF　　　　　(6-12)
ここに，SFbfは凍結層が形成される前日（11月27日）
の水分プロファイルから計算される地表面から最大
凍結深（除雪区は深さ40cm，対照区は深さ10cm）ま
での水分貯留量，ΣqF_SFは式(6-7)により計算され
る，凍結層が形成されてから融解期（第１―５図）
の直前までの最大凍結深における水フラックスの積
算値である。式(6-11)のSLQiniは融雪期前日に除雪
区では深さ5～35cm，対照区では深さ5cmの水分計に
より計測された液状水量から計算した。
　0℃以上の水が凍結層に侵入すると，水が凍結層
で0℃以下に低下することで式(6-9)のQaが生じる。
そこで，凍結層より上の地温がプラスになった期間
について，浸透により供給された水分が凍結層で
0℃になったと仮定し，凍結層に浸透した水の温度
（Ti; ℃）と凍結層上端の浸透量（-Σqf; mm）か
らQaを計算した。
　　　Qa=(-Σqf)cwρwTi　　　　　(6-13)
凍結層中の水フラックスは一様であると仮定し，Σ
qfは式(6-3)により計算された最大凍結深（除雪区
は深さ40cm，対照区は深さ10cm）の水フラックスの
積分値（=ΣqF）とし，0cmの地温の観測値をTiとし
た。cwとρwは水の比熱と密度（それぞれ，4217 J 
kg-1 K-1と1000kg m-3; DORZY 1940; BUDAVARI 1996）
である。浸潤前線が凍結層の下端に到達するまで
は，凍結層における水分量の変化が大きいと考えら
れるため，凍結層中の水フラックスを一様と考える
ことはできない。しかし，後述のように除雪区・対
第６―３図 融雪期における液状水の水収支の模式図。
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照区ともに浸潤前線は融雪期の早い時期に凍結層下
端に到達したと考えられる。さらに，Tiが0℃より
も大きくなるのは積雪層がかなり薄くなってから
（除雪区では3月21～28日と4月13日以降）であるた
め，凍結層の水分量が増加している期間のQaはほ
ぼ0 J m-2 と考えてよい。したがって，Qaを求める
目的には凍結層の上端と下端の水フラックスが等し
いと仮定してもよいと考えた。除雪区では融雪終了
後も凍結層が存在したが，地表面の湛水がなくなっ
た4月18日から28日の期間については，地表面の水
フラックスとして下層の水フラックスの代わりに降
水量を用いてΣqfを計算した。
　推定された融解潜熱を用いて，凍結層における氷
の融解量（ΣIm; mm）を計算した。
　　　ΣIm=ΔHl/Lf×1000　　　　　(6-14)
ここに，Lfは氷の融解潜熱（333.6×106 J m-3;
Dorsey, 1940）である。
３．結果
　１）土壌凍結層の厚さが異なるときの土壌水分量
　　　と地温の推移
　（1）　除雪処理以前
　観測期間中の降水量，気温，積雪深，積雪水量，
地温（凍結深），土壌水分量の推移を第６―４図に，
気温，積雪深，積雪水量，地温，土壌凍結深，深さ
90, 100cmの圧力水頭，深さ95cmの動水勾配の推移
を第６―５図に示す。降水量は日積算値を，積雪深
と積雪水量は午前9時の観測値を意味する。その他
の値は日平均値である。測定深さの間の地温を線形
補完して求め、0℃以下の土壌を凍結したと判断し
て土壌凍結深を求めた。
　土壌凍結の発達は，日平均気温が連続的にマイナ
スになった11月下旬からはじまった（第６―４図b
とe）。積雪が30cm以上になったために除雪処理をお
こなった12月19日より前には，両区の観測値に明瞭
な差はなかった（第６―４図と５図の線1までの期
間）。
　（2）除雪処理以降
　12月19日以降の30cm以上の積雪により，対照区
（第６―４図の右側）では深さ20cmまでの地温の低
下が停止した（第６―４図eの線1と2の間）。深さ
20cmまでの土壌水分量（凍結層内では液状水量）も
急激な減少が停止し，融雪が始まるまでほぼ一定に
推移した（第６―４図fの線1と2の間）。深さ20cm以
深の水分量は，12月19日以降にもわずかずつ減少し
続けた（第６―４図f）。一方，除雪区（第６―４図
の左側）では，除雪処理により12月19日以降も地温
が低下し，目的とする凍結深である40cmに達したた
めに人工的に雪を積んだ1月13日まで深さ105cmまで
の地温が低下し続け，土壌水分量が減少し続けた
（第６―４図eと６－４fの線1と1-1の間）。人工的
に雪を積んだ後は，対照区と同様に顕著な地温の低
下と土壌水分の減少は停止した（第６―４図eとfの
線1-1と2の間）。
　最大凍結深は対照区の11cmに対して除雪区では
43cm，深さ5cmの最低地温が対照区の-1℃に対して
除雪区は-6℃と，両試験区で大きな差が生じた（第
６―４図eの線1と2の間）。除雪区の土壌凍結深は目
標とする40cmにほぼ等しかった。除雪区の最大積雪
深は43cm（第６―４図c）となり，目標とする50cm
よりも若干浅いものの，除雪区では過去の積雪・土
壌凍結条件がほぼ再現できた。
　凍結層の直下に相当する深さ45cmの水分量の最小
値は，対照区の0.48m3 -3 に対して除雪区では
0.41m3 -3（第６―４図fの線2），テンシオメータを
埋設した深さ90cmの圧力水頭の最小値は，対照区の
-270cmに対して除雪区で-580cm（第６―５図eの線2）
と，除雪区で下層土の乾燥が大きかった。土壌水分
移動の駆動力である動水勾配の最大値は深さ95cmで
対照区の-1に対して除雪区では-14であり（第６―
５図f），除雪区では土壌凍結層の発達に伴って下層
の土壌水分が大きな駆動力で凍結層に移動したこと
が確認された。
　（3）融解期以降
　2月26日の降雨により，対照区の深さ5cmの水分量
は急激に増加した（第６―４図f）。2月25日の対照
区の凍結層の最低地温は-0.2℃であったが，この降
雨により凍結層の地温は全層でほぼ0℃になった。
凍結層より下の層についても，降雨直後に下層で１
℃と2℃の等温線が急激に深くなっており，地温が
不連続に低下したことがわかる（第６―４図e, 右
側の図の線2）。下層の土壌水分量も急激に増加し
ていることから（第６―４図f, 右側の図の線2），
対照区ではこの降雨により凍結層を通って下層へと
多量の雨水や融雪水が浸透したと判断される。除雪
区もこの降雨により深さ15cmまでの土壌水分量が
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第６―４図 観測期間（2005年 11月～2006年 4月）の除雪区（左側）と対照区（右側）に
おける(a)降水量, (b)気温, (c)積雪深, (d)積雪水量, (e)地温, (f)土壌水分量（液状水量）。線
1から線1-1の間の期間で除雪区において除雪処理をおこなった。目標とする深さ40cmよ
りも土壌凍結深を増加させないために，線 1-1と 1-2の時点で除雪区に人工的に雪を積
んだ。線 2 以降，土壌凍結層が融解を開始した。線 3 以降が融雪期である（詳細は本
文で説明）。機器の故障により，地温と土壌水分量に一部欠則が生じた。
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第６―５図 観測期間（2005年 11月～2006年 4月）の除雪区（左側）と対照区（右側）に
おける(a)気温, (b)積雪深, (c)積雪水量, (d)地温, (e)圧力水頭, (f)動水勾配（圧力水頭と動
水勾配以外は図６－４と同じ）。線 1から線 1-1の間の期間で除雪区において除雪処理
をおこなった。目標とする深さ 40 cm よりも土壌凍結深を増加させないために，線 1-1
と 1-2の時点で除雪区に人工的に雪を積んだ。線 2以降，土壌凍結層が融解を開始した。
線 3以降が融雪期である（詳細は本文で説明）。動水勾配がプラスのときは測定深さの
土壌水分が鉛直下向きに移動する。機器の故障により，地温，圧力水頭，動水勾配に
一部欠則が生じた。
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0.1～0.2 m3 m-3 から0.2～0.4 m3 m-3 に増加したが，
20cm以深の地温や土壌水分量に対照区ほどの明瞭な
変化はみられなかった（第６―４図eとf, 左側の図
の線2以降）。2月26日の降雨以降，両試験区ともに
顕著な融雪はみられず，再び融雪が開始したのは12
日後の3月10日からであった（第６―４図dの線3以
降）。対照区で深さ100cmまでの地温が3℃以上にな
った4月下旬でも除雪区の下層土の地温は低く，深
さ35cm付近の地温は4月27日まで0℃以下であった
（第６―４図e）。
　以上の観測結果から，除雪区は対照区よりもⅰ）
土壌凍結が発達する時期には下層土が乾燥し，ⅱ）
融雪期には下層の水分量の増加が遅れるなど，除雪
処理をおこなってから融雪期まで除雪区と対照区で
は土壌水分移動が異なることが示された。そこで，
次節以降では観測期間を土壌凍結が発達した2月25
日までの期間（第６―４図と５図の線2以前; 第１
―６図の厳寒期）と，降雨により地温が上昇し，凍
結層が連続的な融解を開始したと判断される2月26
日以降（第６―４図と５図の線2以降; 第１―６図
の融解期）とに分け，それぞれの期間の土壌水分移
動について定量的な解析をおこなう。
　２）下層から土壌凍結層に向かう水フラックスの
　　　比較
　（1）下層の水フラックスの経時変化
　凍結層の下端から水分貯留量測定の下限である深
さ110cmまでの水フラックスの鉛直分布について，
凍結層が発達を開始してから融解期の前までの期間
の推移を第６―６図に示す。式(6-3)のΔSz-95と式
(6-4)のΔS95-zは対象とする日の翌日の0時から当
日の0時の水分貯留量を引いた値であるため，TDRに
よる土壌水分量の計測時に発生するノイズの影響を
大きく受ける。そこで，土壌水分量の測定の際に発
生するノイズの影響を除くため，水フラックスは各
月のはじめの10日間の平均値を示した。凍結層が形
成される前の11月の雨水（第６―４図a）の浸透に
より，12月上旬の水フラックスは除雪区・対照区と
もに20cm以深で鉛直下向きであった（第６―６図, 
●印）。その後，凍結層の発達にともない深さ110cm
までの層の水フラックスは両試験区ともに鉛直上向
きに転じた（第６―６図, □印）。1月上旬には除雪
区では除雪により凍結層が発達し続けたのに対し，
対照区では30cm以上の厚さの積雪層の効果により凍
結層の発達が停止したため（第６―４図cとeの線1
と1-1の間の期間），深さ30cmの水フラックスは除雪
第６―６図 土壌凍結層が発達した期間における凍結層より下の土層の水フラックスの鉛
直分布（10日間の平均値）。1月上旬には除雪区で除雪処理がおこなわれていた（●印）。
人工的な積雪により 2月上旬には積雪深が両区でほぼ同じになった（×印）。
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区の1.4mm d-1 に対し対照区では0.3mm d-1 と，こ
の期間には深層から凍結層に向かう水分の移動量が
両試験区で大きく異なった（第６―６図, □印）。
一方，両試験区ともに30cm以上の積雪により凍結層
の顕著な発達が停止した2月上旬には（第６―４図c
とeの線1-1以降）同一深度の比較では除雪区の水フ
ラックスが対照区の値を上回るものの，1月上旬ほ
どの明瞭な違いはみられなかった（第６―６図, ×
印）。以上の結果は，積雪深の多少に伴う凍結前線
（土壌凍結層が発達するときの凍土と非凍結土の境
界）の降下速度の違いによって凍結前線以深の水フ
ラックスが大きく異なることを示している。
　（2）積雪層の有無による土壌水分移動量の違い
　積雪深の違いにより発生する鉛直上向きの土壌水
分移動量の差を評価するため，除雪区で除雪処理を
おこなった12月20日から1月13日までと，両試験区
ともに30cm以上の積雪層が存在した1月14日から融
解期直前の2月25日までの2時期について，深さ40cm
の水フラックスを積算した。
　12月20日から1月13日までの期間の積算結果を第
６―７図aに示す。除雪区においてこの期間に深さ
40cmより上に移動した水分量は19.5mmであり，同一
深さの対照区の4倍以上に相当した。除雪区では凍
結層の発達に伴って多量の土壌水分が鉛直上向きに
移動したのに対し，対照区では積雪層の断熱効果に
より凍結層の発達が抑制されたため（第６―４図c
とe），鉛直上向きの水分移動量が少なくなったこと
がわかる。雪を積むことで除雪区の積雪深が30cm以
上になった１月14日以降には除雪区でも下層の水フ
ラックスが小さくなり（第６―６図, ×印），1月14
日から2月25日までの両試験区における深さ40 cm 
の積算水フラックスに顕著な差はみられなかった（
第６―７図b）。
　これらの積算値に，除雪処理をおこなう以前の土
壌凍結期間である11月28日から12月19日までの水フ
ラックスの積算値（除雪区 6.8mm, 対照区 2.2mm）
を加えた結果，凍結層が発達した期間全体の深さ
40cmの積算フラックスは除雪区で39.3mm，対照区で
16.7mmとなった。
　３）融解期以降の融雪水の浸透量の比較
　（1）下層の水フラックスの経時変化
　2月26日から始まる融解期（第６―４図と５図の
線2以降）における凍結層下端から深さ110cmまでの
水フラックスの10日間ごとの平均値を第６―８図に
示す。対照区では3月1-10日から水フラックスが全
層でマイナスになり，この時期にはすでに浸潤前線
が深さ110cmまで到達したことがわかる（第６―８
図の右側）。また，全ての期間にわたって水フラッ
第６―７図 除雪処理を開始してから凍結層が融解を開始する直前までの深さ 40 cm にお
ける水フラックスの積算値。(a)除雪区で除雪処理をおこなった期間（このときの対照
区の積雪深は 30 cm 以上）。(b)除雪区に人工的に雪を積んだことで除雪区・対照区と
もに積雪深が 30 cm 以上の期間。
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クスの深さ方向の顕著な違いはみられなかった。一
方，除雪区では3月1-10日にはまだ95cm以深の水フ
ラックスがプラス（すなわち，鉛直上向きに水が移
動）であった（第６―８図の左側）。平均8mm d-1
の顕著な融雪が生じた3月11-20日（第６―４図dの
線3以降）には，除雪区でも深さ110cmまでの層で水
フラックスがマイナスになったことから，この期間
に除雪区の浸潤前線が深さ110cmまで到達したと考
えられる。しかし，同時期の対照区の水フラックス
と比較すると，下方浸透量は除雪区の方がかなり小
さかった（第６―８図, □印）。一度消雪し，再び
積雪が生じた4月1-10日には，凍結層が存在する除
雪区の積算水フラックスも対照区と同程度になり
（第６―８図, ×印），4月17日の消雪日を含む4月
11-20日には，融雪水の下方浸透量（水フラックス
の絶対値）は対照区よりも除雪区の方が大きかっ
た（第６―８図, △印）。
　（2）融雪水の浸透量の経時変化
　上記のように，凍結深の違いによって融解期の下
層の水フラックスが明らかに異なった。この違いは，
除雪区で厚く発達した凍結層が融雪水の浸透速度を
低下させたために引き起こされたと考えられる。そ
こで，それ以降，3mm d-1 以上の融雪が数日間以上
続き，顕著な融雪が始まったと判断された3月10日
（第６―４図dの線3）から除雪区の凍結層が完全に
融解した4月28日までの期間について，地表面にお
ける下方浸透量と融雪水量の経時変化の比較（式
(6-8)）により凍結層が融雪水の浸透を抑制する効
果を評価した。
　除雪区における比較結果を第６―９図に示す。地
表面における浸透量を推定するために必要な氷の融
解量の算定結果の妥当性を検証するため，凍結層の
融解が始まった2月26日から凍結層が完全に融解し
た4月28日までに熱収支法により式(6-14)によって
計算したΣImと，水収支法の式(6-11)と(6-12)によ
り計算した融雪期の前日の凍結層における氷の量
（IF0）を比較した。その結果，前者の109mmに対し，
後者は117mmであり，わずかに熱収支による推定値
のほうが低い値を示した。
　熱収支による推定値のほうが水収支による推定値
よりも値が小さくなった原因として，水収支により
IF0を計算する際に，TDRにより観測された値が厚さ
10cmの土層の液状水量を代表しているという仮定が
凍結前線付近では成り立たないことが挙げられる。
ある一定温度以下になると，凍土中の液状水量はほ
とんど変化が無くなるが，0℃付近の液状水量は大
きく変化することが知られている（例えば, STAHLI
ら，1999; NYBERGら, 2001; NIUとYA G, 2006）。深
さ40cmでは地温はほぼ0℃であり，実際にはこの深
第６―８図 凍結層が融解を開始してからの凍結層より下層における水フラックスの鉛直
分布（10日間の平均値）。
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さには氷がほとんど存在しないと考えられる。そ
こで，これを反映するために，凍結層の下端であ
る深さ40cmの氷の量を0mmとし，深さ35cmから40cm
の氷の量が比例的に減少するような分布をすると仮
定すると，凍結層に含まれる氷の量は均一な場合の
15/16になる（第６―10図a）。そこで，このような
凍結層下端付近の氷の分布を考慮したIF0は110mm
（=117÷15×16）となり，熱収支により推定された
氷の融解量である109mmとほぼ等しくなる。以上の
理由から，熱収支法により計算されたImは精度良く
推定されたと考えた。
　凍結層の氷の融解量の計算に用いた熱収支式であ
る式(6-9)の要素のうち，融解期の全期間に凍結層
下端から供給された熱量（Gf）は8.1 MJ m-2，伝導
により地表面から大気へと放出された熱量（Gs）
は-30 MJ m-2（すなわち，30 MJ m-2 が大気から土
壌に供給された），凍結層の地温上昇に使われた熱
量（ΔHf）は3.2 MJ m-2，0℃以上の水の浸透によ
って凍結層に供給された熱量（Qa）は1.3 MJ m-2 
である。期間全体でみると，伝導により大気から供
給された熱量が最も凍結層の氷の融解に寄与してい
ることがわかる。一方，凍結層が融解を開始した2
月26日から積雪層が一時的に消失した3月22日まで
の期間については，Gfが3.6 MJ m-2，Gsが-2.2 MJ 
m-2，ΔHfが0.40 MJ m-2，Qaがほぼ0 MJ m-2 であり，
積雪期間には大気から供給される熱量よりも下層か
ら凍結層に供給された熱量（Gf）の方が凍結層の
融解に寄与したことがわかる。
　3月10日から15日の間は平均で3.8 mm d-1 の融雪
があったにもかかわらず，地表面における鉛直下向
きの浸透量の積算値（すなわち，第６―９図のΔ
SF-ΣIm+ΔSU-Σq95）にはほとんど変化が無かった。
第６―９図 除雪区における融雪期のはじめ（3 月 10 日）から凍結層が融解するまで（4
月28日）の融雪水量＋降雨量（ΣM; □印）と土壌への浸透量（ΔSF –ΣIm +ΔS –Σq95;
●印）。消雪日（4月17日）以降については，消雪日のΣM に降水量の積算値を加え，
蒸発量の積算値を引いた（ΣM +ΣP – ΣE; □印と×印をあわせた記号）。灰色でマー
クした期間には試験区に積雪が無かった。
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3月16日から一時的に積雪層が無くなった3月22日の
間は，平均で14.7mm d-1 の多量の融雪が生じたに
もかかわらず，この間の地表面における鉛直下向き
の浸透速度はわずか3.5mm d-1 と小さかった。その
結果，3月10日から積雪層が一時的に無くなった3月
22日までの融雪水量の積算値（ΣM）の126mmに対
し，地表面への浸透量の積算値（ΔSF-ΣIm+ΔSU-
Σq95）は26mmと，両者の間に100mmの差が生じ（第
６―９図），この期間に土壌への融雪水の浸透が極
めて抑制されたことがわかる。
　4月上旬の低温により（第６―４図b），3月29日の
降雪で再び積雪が生じてから（第６―４図aとc）4
月6日までの融雪水量は29mmにとどまった（第６―
９図）。それにもかかわらず，同期間（3月29日～4
月6日）の地表面の浸透量の積算値は48mmであり
（第６―９図），融雪水以上の下方浸透が生じたこ
とから，地表面に湛水した融雪水がこの期間に土壌
中に浸透したと考えられる。4月7日から消雪日の4
月17日までの間は平均10.7mm d-1 の融雪が生じ，
この間のΣMは117mmであったのに対し，同期間の
ΔSF-ΣIm+ΔSU-Σq95は111mmであり（第６―９図），
この期間には融雪水量とほぼ同量の水が土壌に浸透
したと考えてよい。3月10日から消雪日（4月17日）
までのΣMは291mmであったのに対し，同期間のΔ
SF-ΣIm+ΔSU-Σq95は221mmであり（第６―９図），
消雪日の時点ではおよそ70mmの水が地表面付近に湛
水，もしくは系外に流出したと考えられる。
　消雪日（4月17日）から除雪区に凍結層が存在し
た終日の4月28日までの期間については，降水量か
ら蒸発量を引いた値（ΣP-ΣE）をΣMに加え，こ
の値とΔSF-ΣIm+ΔSU-Σq95を比較することで凍結
層が存在する圃場への浸透速度を評価した。ここ
で，ΣPは雨量計の値から計算した。凍結層の存在
により，除雪区ではこの時期に水収支法でΣEを計
算することができない。そこで，除雪区・対照区と
もにこの時期には表層が湿潤な状態であることと
（第６―４図f），地表面付近の温度が両試験区で大
きく異ならなかったこと（第６―４図e）から，蒸
発量は両区でほぼ等しかったと仮定し，以下の深さ
0～95cmの水収支式により対照区における蒸発量を
計算し，除雪区の値として用いた。
　　　ΔS95=ΣP-ΣE+Σq95　　　 　(6-15)
ここに，ΔS95は地表面から深さ95cmまでの水分貯
留量の増加である。式(6-15)によりこの期間（11日
間）全体の蒸発量を求めた結果，26mmとなったた
め，消雪日以降の1日当たりの地表面からの平均蒸
発量を26÷11=2.4mm d-1 とした。消雪日以降のΔ
SF-ΣIm+ΔSU-Σq95は降雨後に大きな上昇がみられ
るものの，融雪期にみられた連続的な増加は停止し
た。
　地表面の観察から，4月18日に湛水がなくなった
と判断された。そこで，4月18日から28日の間に表
面流出が無いと仮定すると，この期間のΣM+ΣP-
ΣEとΔSF-ΣIm+ΔSU-Σq95の差は等しくなるはずで
ある。しかし，この期間の両者の差（第６―９図）
の平均値の53mmに対し，その標準偏差は±17mmと比
較的大きかった。4月20日の37mm d-1 の降雨後に両
者の差が小さくなっていることから，雨水が凍結層
中を不均一に流れ，水分計付近の土壌水分量（液状
水量）が圃場の平均値よりも高くなったことが，比
較的大きな標準偏差が発生した一因として挙げられ
る。この期間の標準偏差をΔSF-ΣIm+ΔSU-Σq95の
推定誤差とすると，除雪区からの最終的な表面流出
量は36～70mmの範囲にあると推定される。この値
は，3月10日から凍結層が完全に融解した4月28日の
ΣM+ΣP-ΣEである324mmの11～22%に相当する。
　除雪区と同様の方法で計算した，対照区における
地表面の下方浸透量（ΔSF-ΣIm+ΔSU-Σq95）と融
雪水量（ΣM）の比較を第６―11図に示す。除雪区
と同様に，消雪日の翌日の4月18日から4月28日まで
の期間についてはΣMに降水量の積算値（ΣP）を
加え，式(6-15)により計算された蒸発量の積算値
（ΣE）を引くことで大気から土壌への供給水量を
評価した。式(6-11)により水収支法で計算した，凍
結層が融解する直前の2月25日の凍結層（深さ0～
10cm）における氷の量である48mmに対し，同じ土層
において熱収支法（式(6-9)と(6-14)）で計算した
融解期全体の氷の融解量は37mmと少なかった。この
過小評価の原因として，除雪区の場合と同様に，凍
結層下端付近の氷の量を過大評価してしまったこと
が挙げられる。水収支法で氷の量を推定する際に深
さ5cmの水分計で測定した液状水量を深さ10cmまで
の土層の平均的な値であると仮定したが，凍結層下
端付近の氷の量は実際には少ないと考えられる。そ
こで，第６―10図bに示すように，深さ5cm以深の液
状水量が深さ方向に直線的に増加し，深さ10cmで土
壌水分が全て液状水になるような分布を仮定すると，
水収支法により計算される2月25日の氷の量は上記
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第６―10図 除雪区と対照区における氷と液状水の量の鉛直分布の模式図。
地表面
深さ 10 cm 
氷の量
a) 除雪区 b) 対照区
液状水の量
TDR-probe
深さ 5 cm
深さ 35 cm 
深さ 40 cm 
第６―11図 対照区における融雪期のはじめ（3月 10日）から凍結層が融解するまで（4
月 28日）の融雪水量＋降雨量（ M; □印）と土壌への浸透量（ SF – I m + S – q95;
●印）。消雪日（4月 17日）以降については，消雪日の Mに降水量の積算値を加え，
蒸発量の積算値を引いた（ M + P – E; □印と×印をあわせた記号）。灰色でマー
クした期間には試験区に積雪が無かった。
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の値の3/4に相当し，48×3/4＝36mmと計算される。
この値が熱収支から計算される37mmとほぼ等しいた
め，対照区においても熱収支法により計算されたΣ
Imは実態を反映していると考えられる。
　対照区においては，融雪期のはじめ（3月10日）
から最初の融雪が終了する3月22日まではΔSF-Σ
Im+ΔSU-Σq95とΣMがほぼ同様に推移したことから
（第６―11図），この期間には融雪水のほぼ全量が
土壌に浸透したと考えられる。3月25日以降はΣM
よりもΔSF-ΣIm+ΔSU-Σq95が大きくなり，2度目の
積雪期間である3月29日から4月17日の間にその差が
拡大した（第６―11図）。除雪区では最初の積雪層
がなくなった3月22日までに湛水と表面流出量の和
が100mm程度であったことを考慮すると（第６―９
図），除雪区からの流入により試験区内の融雪水以
外の水が対照区に供給されたことでΣMよりもΔ
SF-ΣIm+ΔSU-Σq95が大きくなったと考えられる。
消雪日（4月17日）以降については，ΣMとΔSF-Σ
Im+ΔSU-Σq95の差に若干のばらつき（標準偏差±
6mm）はあるものの，両者はほぼ平行に推移し，消
雪日の翌日の4月18日から4月28日までの両者の差の
平均値は30mmであった。このことから，約30mm（24
～36mm）の水が系外から対照区に流入したと考えら
れる。
　（3）除雪区における地温と深さ40cmの水フラッ
　　　クスの関係
　凍結層が融雪水の浸透を抑制した除雪区につい
て，2月25日（融解期の前日）から4月18日（消雪日
の翌日）の凍結層の地温と凍結層の下端に相当する
深さ40cmの水フラックスとの関係を第６―12図に示
す。前述した土壌水分量の測定の際に発生するノイ
ズによる水フラックスの変動の影響を緩和し，傾向
をわかりやすくするため，水フラックスは5日間の
値を平均した。積雪層の断熱効果と2月下旬に気温
が0℃付近まで上昇したことにより（第６―４図bと
cの線2），融雪直前の2月25日の除雪区の地温は全て
の深さで-0.7℃よりも高かった（第６―12図a, ＊
印）。融雪が始まると凍結層の地温は3月上旬まで徐
々に上昇したが（第６―12図aとb），3月3～7日に局
所的に5mm以上の下方浸透が観測された以外は，３
月上旬までの期間には深さ40cm以深への融雪水の浸
透はみられなかった（第６―８図と12図c）。3月中
・下旬には地温の上昇がみられるものの，その変化
はごくわずかであり（第６―12図aとb），下向きの
水フラックスは5mm d-1 以下と，この時期の融雪水
量（10mm d-1 程度）と比較すると深さ40cm以深の
下方浸透量はかなり小さかった（第６―８図と12
図c）。4月に入ってから消雪日（4月17日）までの凍
結層の地温はほぼ0℃で変化が無く（第６―12図aと
b），深さ40cmにおける水フラックスが-10mm d-1 以
下になるのは消雪日直前の4月12日以降であった
（第６―12図c）。
４．考察
　１）除雪区と対照区の土壌水分移動の違い
　前述のように，凍結深が40 cm 程度になり，過去
の積雪・土壌凍結条件を再現した除雪区では，現在
の平均的な土壌凍結深の対照区（最大凍結深11cm）
と比較して，除雪処理をおこなってから凍結層が完
全に融解するまでの期間，土壌水分移動様式が大き
く異なった。
　除雪区の最大凍結深に相当する深さ40cmにおい
て，凍結層が発達するときに生じた鉛直上向きの水
フラックスの積算値は，除雪処理をおこなった約3
週間（第６―４図と５図の線1と1-1の間）について
は除雪区が対照区の4倍以上になり（第６―７図a），
土壌凍結層が形成されてから凍結層が融解を開始す
るまでの期間（第６―４図と５図の線2以前）につ
いても除雪区が対照区の2倍以上になったことから，
過去には土壌凍結層が発達するときに深さ40cm付近
の水や肥料成分が現在よりも上方に移動したと考え
られる。一方，深さ95cmの動水勾配の最大値は，対
照区の-1に対して除雪区では-14と非常に大きな違
いがあったにもかかわらず（第６―５図f），乾燥に
伴う透水係数の減少により（第６―２図）同深さの
水フラックスは除雪区も対照区も非常に小さく（第
６―６図），12月20日まで鉛直下向きの水移動が発
生したこともあり（第６―５図fの線1以前），凍結
層が発達した除雪区でも11月27日から2月25日まで
の水フラックスの積算値を計算するとわずか0.1mm
であった。GRAYとGRANGER（1986）は凍結深が1m以上
発達する場合には深さ1m以深から表層へと無視でき
ない量の陰イオンが移動することを指摘しているが，
土壌凍結が発達した過去でも凍結深が50cm程度まで
にしかならなかった対象地域では，土壌凍結層の発
達に伴って深さ1m付近から表層へと物質が移動する
ことは無いと考えられる。
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第６―12図 除雪区における 2月 25日以降の(a)地温プロファイル（日平均値）, (b)深さ
10～35cmの地温の平均値 , (c)深さ 40 cm の水フラックス（5日間の平均値）。2/26～
3/2と 3/8～3/12の水フラックスは< 0.02 mm d-1 であった。2月 26日から凍結層が融
解を開始した。4月 17日に雪が完全に無くなった。
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　融雪水の浸透については，対照区では融雪期の全
ての期間にわたってほとんどすべての融雪水が土壌
中に浸透した（第６―11図）。この結果は，凍結深
が浅い場合には凍結層が融雪水の浸透を抑制しない
とする第４章の結果と一致する。さらに，対照区で
は融雪期の間，水フラックスが深さ方向でほぼ一定
であったため（第６―８図），融雪水量とほぼ同量
の水が深さ105 cm まで鉛直下向きに移動したと考
えられることから，凍結層がほとんど発達しなくな
った現在では融雪水の浸透が下層への物質輸送に大
きな影響を与えていることがわかる。
　最大凍結深が43cmの除雪区と凍結深が11cmの対照
区の融雪期の土壌水分移動を比較すると，以下の特
徴が明らかになった。
i) 融雪期の前半に下層の浸透速度（すなわち，水
フラックスの絶対値）が除雪区で小さい（第６
―８図）
ii) 湛水量もしくは表面流出量が除雪区で多い（第
６―９図と11図）
iii) 3月下旬以降，深さ5cmの水分量が除雪区で多
い（第６―４図f）
iv) 除雪区でピーク時の融雪水量に相当する10mm 
d-1 以上の浸透速度が深さ40cmで生じたのは，
消雪日の直前の4月12日以降であった（第６―
12図c）
以上の結果から，除雪区で凍結層が融雪水の浸透を
抑制したことは明らかである。融雪期のはじめから
湛水がなくなった4月18日までの土壌への水の供給
量と地表面における浸透量との差が約50mmであった
ことから（第６―９図），平坦な（傾斜度 < 1%）観
測サイトでも，除雪区では融雪水量（約300 mm; 第
６―９図）の15%程度の表面流出が生じたと考えら
れる。
　２）除雪区において融雪水の浸透速度が低下した
　　　理由
　除雪区において，凍結層が融解を開始する直前の
2月25日の凍結層の最低地温は-0.7℃，融雪期の3月
10日以降の凍結層の地温は全層でほぼ0℃であった
（第６―12図aとb）。融雪期の3月10日以降は深さ
105 cm までの全ての層で鉛直下向きに水が移動し
（第６―８図の左側），3月下旬以降には3mm d-1 以
上の水が凍結層下端から下層へと移動していること
から（第６―12図c），除雪区でも融雪期の比較的早
い時期に浸潤前線が深さ40cm以深まで移動したと考
えられる。地温がほぼ0℃で，かつ浸潤前線が凍結
層下端に到達したにもかかわらず，凍結層が融雪水
の浸透を抑制した原因として，凍結層中の氷が融雪
水の浸透経路を塞いだことが考えられる。除雪区に
おいて，凍結層が融解を開始した2月26日から完全
に融解した4月28日までの深さ0～40cmまでの氷（式
(6-10)により計算）と液状水量（TDRにより測定）
の推移を第６―13図に示す。積雪層が一時的になく
なった3月22日までと，再び積雪層が形成された3月
29日から4月13日までの期間には，顕著な氷の融解
はおきていない。一方，地表面が一時的に裸地にな
った3月22日から3月28日の間と，消雪日の3日前の4
月14日以降は凍結層内の氷の顕著な減少がみられ
る。凍結層の氷の減少に伴い，3月18日以降の深さ
40 cmにおける鉛直下向きの水フラックスは3mm d-1 
以上になり，4月12日以降には同深さの鉛直下向き
の水フラックスが15 mm d-1 以上になったことから
（第６―12図c），土壌中の氷が減ることにより凍結
層下端から下層への浸透速度が上昇したと考えられ
る。すなわち，試験圃場では積雪層が比較的厚いた
め，気温が上昇しても大気からのエネルギーが地表
面に到達せず，透水経路を阻害する氷がなかなか融
解しないため，ほぼ0℃にもかかわらず凍結層の透
水係数が増加しなかったと考えられる。第４章にお
いて，積雪層の断熱効果により寒冷な期間に大気の
熱が伝わらないことで凍結層の発達が抑制され，凍
結層が浅い場合には融雪水の下方浸透が抑制される
ことはないことを示したが，これとは逆に融雪期に
厚い積雪層が存在することで気温の上昇や日射等の
大気からの熱供給が妨げられ，その結果，凍結層が
融雪水の浸透を抑制する期間が長くなる場合がある
ことを今回の結果は示している。
　NYBERGら（2001）は森林土壌の傾斜地（傾斜度約
3%）で観測をおこなった結果，土壌凍結深が最大で
40～80cm程度発達した場合でも40mmの融雪水のほと
んどが土壌中に浸透したと指摘した。一方，今回の
除雪区における観測では，一度地表面が裸地になる
3月22日には融雪水量の126mmに対して土壌への浸透
量はわずか26mmであった。NYBERGら（2001）やHARDY
ら（2001）は，熱環境や土壌条件の異なる農地の融
雪水の浸透速度は森林の場合とは異なる可能性があ
ることを指摘している。STAHLIら（2004）が山岳地
帯で示したように，植物根の跡や動物の活動によっ
..
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て粗間隙が発達するような地域では，粗間隙を通っ
て凍結層以深へと水が浸透することで，融雪水が速
やかに排水されると考えられる。耕起作業や限定さ
れた植生によって自然状態の土壌よりも生物由来の
粗間隙が少ないと考えられる農地においても，亀裂
等の粗大間隙が発達するような圃場では，粗間隙が
凍結層よりも下層への融雪水の浸透を促進すること
が指摘されている（STAHLIら, 1996; GRAYら, 2001）。
しかし，今回の圃場の断面調査では直径1mm以下の
小さな管状の間隙は確認されたものの，亀裂のよう
に粗大な間隙は少なく，これが融雪水の凍土への浸
透が抑制された一因として挙げられる。一方，ZHAO
とGRAY（1999）は融雪水が浸透しているときの地温
が-3.8℃～-0.3℃と比較的高い場合にもかなりの融
雪水が農地土壌に浸透することを指摘し，その原因
として，深さ0～40cmの土層の融雪水が浸透する前
の全水分量（氷＋水）が飽和度0.13～0.57と低かっ
たことを挙げている。今回の除雪区の観測では，土
壌凍結が発達する直前の11月27日の飽和度は0.59と
ZHAOとGRAY（1999）が提示した範囲よりも若干大き
い程度であるが，凍結するときに下層から供給され
た39mmの水分量により，凍結層が融解を開始する直
前の2月25日には飽和度が0.74とかなり大きくなっ
た。すなわち，凍結層の発達に伴う下層からの水供
給によって凍結層の水分量が大きくなったことも，
凍結層の存在によって下層への融雪水の浸透速度が
小さくなった一つの要因と考えられる。このように，
融雪前の水分量が多く，かつ亀裂や根孔等の粗間隙
が少ない場合には，土壌が深くまで凍結するPrairie
のような地域（GRAYら, 2001）と比べると凍結深が
浅く，地温が高くても，傾斜のある農地では多量の
表面流出が発生する可能性のあることが，今回の結
果から示唆される。
　３）十勝地域中部における過去と現在の土壌水分
　　　移動の違い
　以上のことから，ほぼ全ての融雪水が土壌中に浸
透する現在に比べ，凍結層が発達した過去には傾斜
地では多量の表面流出が発生していた可能性があ
る。観測サイトでは平坦な地形（傾斜度 < 1%）で
はあるが，融雪期のはじめから凍結層が完全に無く
なるまでに除雪区で発生した表面流出量は52mm（±
17mm）であった（第６―９図）。融雪期における表
面流出量と地表面における湛水量の合計は最大値で
100mmであったため（第６―９図），傾斜のある農地
ではより多くの表面流出が発生したことが示唆され
る。一方，融雪期のどの時期においても対照区では
融雪水量と同量の水が土壌に浸透したことから（第
６―11図），凍結深が浅い現在ではほぼ全ての融雪
水が土壌に浸透すると考えられる。すなわち，今回
第６―13図 2月 25日（凍結層が融解を開始する前日）から 4月 28日（凍結層が完全に
融解した日）の深さ 0～40 cm の土層の氷と液状水の貯留量。灰色でマークした期間
には試験区に積雪が無かった。
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の結果は，この地域の農地では凍結層が発達した過
去とあまり発達しなかった現在では物質循環が大き
く異なっている可能性を示唆している。十勝地域全
体の気候変動に伴う融雪期の水文現象の変化をさら
に正確に評価するためには，傾斜のある農地におい
て今回と同様の観測をおこない，凍結深が40cm程度
発達したときの表面流出の発生量を評価することが
重要である。
５．結論
　気候変動に伴う積雪深の増加により土壌凍結深が
顕著に減少した北海道の十勝地域中部の農地におい
て，土壌凍結深が40cm程度になった過去には凍結深
が10cm程度の現在に比べて，
i) 凍結層が発達するときに深さ40cm付近では2倍以
上の土壌水分が鉛直上向きに移動する。
ii) 特に融雪期の前半に融雪水の浸透速度が極端に
低下する。
過去の土壌凍結条件を再現した除雪区では，地表面
に湛水した水と表面流出した水の合計が最大で
100mmと推定された。融雪期のはじめから比較的地
温が高かったにもかかわらず，長期間融雪水の浸透
速度が低下した原因として，融雪期の直前の凍結層
の全水分量が高かったこと，観測圃場では動植物の
活動によってできた孔や乾燥亀裂等の粗大な間隙が
ほとんど無かったことに加え，厚い積雪層の断熱・
遮光効果により，大気から供給される熱量が少ない
ことで，凍結層の氷がなかなか融解しなかったこと
が挙げられる。同圃場は間隙率が大きく，透水係数
が高く，排水性のきわめて良好な圃場であるため，
凍結層が発達しなくなった現在ではほとんどの融雪
水が土壌中に浸透する。このような農地でも，過去
には凍結層が融雪水の浸透を抑制することで多量の
表面流出を生じた可能性があるため，この地域の農
地では気候変動に伴い，過去と現在で非常に大きな
冬期の水文現象の変化があったと考えられる。過去
に比べて現在では農地からの表面流出量が減少し，
地下浸透量が増加するなど，農地が周辺環境に与え
る影響が十勝地域中部では大きく変化したことが示
唆される。
Ⅶ．土壌凍結深が異なる場合の融雪水の浸透
速度　　　　　　　　　　　　　　
１．はじめに
　第４，５，６章で示したように，最大土壌凍結深
が20cm程度では凍結層の存在により凍結層が融雪水
浸透の浸透がほとんど抑制されない火山灰土壌の圃
場でも，深さ40cm程度まで土壌凍結層が発達した圃
場では凍結層の存在によって融雪水の下層への浸透
が抑制されることが明らかになった。凍結層の存在
により融雪水の土壌への浸透速度が低下する場合に
は，凍土中の全水分量（氷＋液状水）が多いほど融
雪期間中の融雪水の浸透速度が低下する傾向がある
ことが知られている（KANEとSTEIN, 1983; STAHLIら, 
1996; ZHAOとGRAY, 1999）。また，凍結層の発達によ
り融雪水の浸透が抑制された圃場では，融雪期にお
ける融雪水の浸透量は積雪水量の平方根と直線的な
関係にあるという報告もある（GRANGERら, 1984; 
GRAYら, 2001）。しかし，これらは最大土壌凍結深
が深く（> 50cm），少雪な地域における結果であり，
十勝地域中部のように比較的土壌凍結深が浅く，積
雪深や土壌凍結深の変動が激しい地域（LINDSTROMら, 
2002; HIROTAら, 2006; BAYARDら, 2005）ではこれ
らの物理量と融雪水の浸透速度との関係が異なるか
もしれない。
　そこで本章では，第６章で述べた除雪試験を３年
間にわたって実施し，様々な積雪・土壌凍結条件で
土壌水の下層への浸透速度を評価した。本章の目的
は，土壌凍結深が10～50cmの火山灰土壌の圃場にお
いて，融雪期間中に深さ50cm以深に浸透する水分量
を定量的に評価し，凍結層の発達により融雪水の浸
透速度が低下する条件を明らかにすることで，土壌
凍結深の年次間差が大きな地域において融雪水の浸
透速度を推定するための基礎的知見を得ることにあ
る。
２．研究方法
　第６章で述べた，除雪をして土壌凍結を発達させ
た試験区（除雪区）と自然積雪状態の試験区（対照
区）において，土壌水分量，地温，下層（非凍結土
壌）の圧力水頭，降水量，積雪深，積雪水量の観測
をおこなった。観測期間は2005年11月から2008年3
月である。観測方法は第６章とほぼ同じであるが，
2006年11月以降については，両試験区に超音波積雪
深計（SR50, Campbell Scientific Inc.）を設置し，
..
..
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積雪深の実測値で補正することで毎日の9時の積雪
深を求めた。初年目の2005-06年冬については，目
標とする凍結深に到達してから除雪区に人工的に雪
を積んだが（詳細については第６章を参照），その
他の年についてはこの処理をおこなわなかった。試
験期間中，地表面に植生はなかった。
　土壌凍結深を第３章と同様の方法により地温から
推定した。下層の非凍結土壌の水分貯留量を第６章
と同様の方法によりTDR土壌水分計の観測値から計
算した。また，深さ90cmと100cmの圧力水頭の計測
値から動水勾配を決定し，別途，実験室で求めた不
飽和透水係数（第６―２図）を用いることで，式
(6-1)から深さ95cmの水フラックスを計算した（詳
細については第６章を参照）。深さ95cmの水フラッ
クスと深さ50～95cmの水分貯留量の増加から，式
(6-3)により深さ50cmの水フラックスを計算した。
また，積雪水量の変化から式(4-1)により融雪水量
を計算した。
　例えば第６―４図に示した2006年の3～4月のよう
に，年によっては一度消雪してから数日後に再び多
量の積雪が生じる場合がある。このような場合につ
いては，前章までの議論では，再び堆積した積雪が
無くなる日とした。しかし，第６章で示したよう
に，裸地になると気温や日射等の大気側からの熱の
供給により凍結層が急激に融解し，それによって融
雪水の浸透量が促進される。これらの影響を除いた
凍結層における融雪水の浸透速度を評価するため，
本章では融雪を開始してから消雪日の前日までの期
間を融雪期とし，同期間の土壌中の下方浸透量と比
較した。第６章で示したように，凍結層が発達する
と，凍結層が下層への融雪水の浸透を抑制すること
で表層付近の土壌水分量が大きくなる。このような
凍結層の発達に伴う融雪期における表層の土壌水分
量の増加や，融雪水の浸透に伴う下層への肥料成分
の溶脱の有無を評価するためには，凍結層の発達程
度と凍結層より深層への融雪水の浸透量との関係を
調査することが重要であると考えられる。後述のよ
うに，観測期間における除雪区の最大凍結深は約
50cmであった。そこで，融雪期における深さ50cmの
下方浸透量をINF50とし，以下の式により融雪水量
（ΣM）と比較することで凍結層の発達程度により
異なる下方浸透量を評価した。
　　　IR=INF50/(ΣM+Sx-S2005)　　　(7-1)
ここに，IRは融雪期の下方浸透量を正規化した値
（以下，この値を浸透割合と呼ぶ），Sxは任意年の
各処理区において土壌凍結層が形成される直前（秋）
の深さ0～50cmの土層の水分貯留量，S2005はSxの最
大値（2005年秋の値）である。後述のように，
2005-06年の対照区のIRはほぼ1であり，融雪水量と
同量の水が深さ50cm以深に浸透したと考えられる。
そこで，深さ0～50cmの融雪期の直前の水分貯留量
がこの年と同程度であれば，土壌に貯留された融雪
水量は実質上無視しても問題ないが，この年よりも
乾燥した条件では，融雪水量の一部が深さ50cmより
上の土壌に貯留され，下層に浸透しないと考えた。
そのため，式(7-1)の分母として，融雪水量を各年
の凍結層が形成される直前の深さ0～50cmの水分貯
留量で補正した値を用いている。前章までで示した
ように，秋の土壌水分量と融雪期直前の土壌水分量
は厳寒期の土壌水分移動によって異なることが考え
られる。しかし，GRAYら（1986）が指摘するように
秋と融雪期直前の飽和度には正の相関関係があると
考えられることから，ここでは秋の土壌水分量と融
雪期直前の全水分量の差は年次を問わず一定と仮定
した。
　土壌凍結層が形成された圃場への融雪水の浸透速
度と関係が高いと考えられる土壌水分量，積雪水
量，地温，土壌凍結深と，浸透割合との関係を調べ
ることで，凍結層の存在により融雪水の浸透が抑制
される条件を調査した。
３．結果
　１）気温・積雪深・土壌凍結深・土壌水分量の推
　　　移と下方浸透量の年次変動
　（1）　気温
　観測期間の冬期における気温の旬別の平均値を第
７―１図に示す。2007-08年の11月下旬（第７―１
図の　印）は他の年よりも気温が低いものの，12月
中旬までは気温の推移に顕著な年次間差はみられな
かった。12月下旬と1月上旬の気温は2006-07年が他
の２年に比べて高く，特に2006-07年の1月上旬の気
温は他の２年の値と比較して7℃以上高かった（第
７―１図の破線で囲われた部分）。１月中旬以降に
ついては，2007-08年の気温（第７―１図の　印）
が1月中旬から2月上旬にかけて若干低く，3月中旬
以降に他の年よりも若干高く推移する傾向がみられ
た。12月から3月までの平均気温は2005-06年が-6.2
℃，2006-07年が-5.6℃，2007-08年が-6.4℃であり，
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12月～1月の高温により2006-07年が最も暖かい冬で
あったといえる。
　（2）積雪深と土壌凍結深
　観測期間の積雪深，土壌凍結深，深さ5cmと55cm
の土壌水分量の推移を第７―２図に示す。各年とも
に除雪区は対照区よりも凍結深の値が大きかった
（第７―２図b）。除雪区に人工的に雪を積んだ
2005-06年以外の年については，1月中旬以降の積雪
深が除雪区よりも対照区で大きく（第７―２図a），
2007年と2008年の融雪水量は両試験区で異なった
（第７―１表）。他の年に比べて気温が高かった
2006年の12月下旬（第７―１図）には一時的な気温
の上昇と降雨により積雪層が無くなり，その後の気
温の低下に伴って土壌凍結深が増加した（第７―２
図の①）。これにより，この年の土壌凍結深は対照
区でも最大で27cmとなり（第７―２図b），対照区で
は最大凍結深が３年間で最も大きくなった（第７―
１表）。2006年12月下旬の降雨により表層の凍結層
が融解し（第７―２図の②）深さ55cmの水分量が顕
著に増加していることを考慮すると（第７―２図d），
このときの雨水と融雪水は凍結層を通過して下層ま
で浸透したと考えられる。
　（3）土壌水分量の変化と浸透割合
　深さ5cmの土壌水分量（液状水量）は除雪区・対
照区ともに融雪期とそれ以降に年最大値をとり，特
に除雪区では間隙率とほぼ等しくなった（第７―２
図の③）。両試験区の水分量の差は融雪期に最も顕
著 あることから，除雪区で下層への融雪水の浸透
が抑制されたことにより表層の水分量が大きく異な
ったことがわかる。
　各年ともに暖候期については両試験区で深さ55 
cm の水分量に顕著な差はみられなかったものの，
厳寒期には，深さ55cmの土壌水分量が凍結層の発達
に伴って減少し，特に凍結深が深い除雪区では夏期
の最も土壌が乾燥したときよりも低い水分量を記録
した（第７―２図d）。
　各年の各試験区において，式(7-1)により計算し
た浸透割合（融雪期における下方浸透量と融雪水量
の比）を第７―３図に示す。同一年度の処理区間の
比較では，土壌凍結が発達した除雪区が対照区より
も浸透割合が低かった。3年間で最も除雪区の凍結
深が浅く，融雪水量が多かった2005-06年（第７―
１表）の除雪区における浸透割合は0.14であった
が，そのほかの年の除雪区における浸透割合はほぼ
0であった（第７―３図）。対照区の浸透割合は凍結
深の最も浅かった2005-06年に0.92であり，ほとん
どの融雪水が深さ50cmよりも下層に浸透したが，他
の2年間の浸透割合は0.4よりも小さかった。
　期間中，最も融雪水量が少なかった2008年の除雪
区（第７―１表）を除き，深さ55cmの水分量は融雪
期に年間で最も多くなった（第７―２図d）。
　２）浸透割合と土壌凍結深・地温・土壌水分量・
　　　積雪水量との関係
　３年間の観測の結果，様々な土壌凍結深のときの
融雪期の下方浸透量のデータを得ることができた。
第７―１図 各観測年における冬期の旬平均気温。図中の破線の意味については本文 7章 3
節 1）の（1）を参照。
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第７―２図 試験圃場における（a）積雪深，（b）土壌凍結深，（c）深さ 5 cmと（d）深さ
55 cm の土壌水分量の推移。図中の①～③の意味は本文 7章 3節 1）を参照。
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そこで，融雪水の浸透と関係が深いと考えられる以
下の物理量と融雪水の浸透量との関係を調べた。な
お，2008年の除雪区における融雪水量は9mmと他の
年に比べて極端に少なく（第７―１表），同年の式
(7-1)のSx-S2005（深さ50cmまでの土層に貯留され，
50cm以深へは浸透しないと考えられる融雪水量）で
ある16mmよりも小さかったため，解析対象から除外
した。
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第７―１表 観測期間における除雪区と対照区の年最大土壌凍結深ならびに融雪期の期
間と融雪水量。
凍結深 (cm) 融雪期間 融雪水量 (mm)
除雪区 43 3/10～3/21 1112005-06
年 対照区 11 3/10～3/21 90
除雪区 52 3/16～3/24 492006-07
年 対照区 27 3/17～4/6 143
除雪区 51 2/29～3/5 92007-08
年 対照区 22 3/2～3/10 50
　（1）積雪水量
　凍結層が存在しても融雪水の下層への浸透速度が
低下しない場合，融雪水量と浸透量の間には高い相
関があるはずである。しかし，第７―４図に示すよ
うに，融雪水量とほぼ同量の水が深さ50cm以深を通
過したのは2006年の対照区のみであり，その他の年
の深さ50cmにおける浸透量は融雪水量よりもかなり
少なく，両者の間に相関がほとんどみられなかった。
　（2）土壌水分量
　GRAYら（2001）は凍結層が融雪水の浸透速度を低
下させる場合，融雪期直前における深さ0～40cmの
土層の飽和度の平均値と浸透量との間に高い相関が
あることを示した。GRAYら（1986）は秋と融雪期直
前の飽和度に正の相関関係があることを指摘してい
る。そのため，秋の土壌水分量が多いほど融雪水の
下方浸透量が少なくなることが予想される。
　本試験の凍結層が形成される直前の深さ0～40cm
の土層の飽和度と式(7-1)により計算された深さ
50cm以深への浸透割合の関係を第７―３図に示す。
水分量の測定誤差により，対照区は除雪区よりも飽
和度が若干高い傾向があったため，除雪処理をおこ
なう前の実際の水分量は両試験区でほぼ等しいと仮
定して，ここでは両試験区の飽和度の平均値を示し
た。試験区毎の年次間の比較では，凍結前の飽和度
が最も高かった2005-06年が最も浸透割合が高かっ
た。前述のように，2006-07年には，12月下旬と1月
上旬の気温がその他の年よりも高く（第７―１図），
これらの期間に降雨があったため，凍結層の飽和度
が他の年に比べて高くなったことが考えられるが，
第７―３図 土壌凍結層が形成される直前の深さ 0～40 cm の土層の飽和度と融雪期にお
ける深さ 50 cm の浸透割合の関係。2006-07年と 2007-08年の除雪区の浸透割合はほ
ぼ 0であった。
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最も飽和度が低かった2007-08年が他の年と比較し
て浸透割合が大きくなることはなかった。これらの
結果は，土壌水分量の多少と浸透割合との間には明
確な関係が無いことを示唆している。
　（３）土壌凍結深と地温
　各観測期間における融雪期直前の土壌凍結深と浸
透割合の関係を第７―５図に示す。土壌凍結深と浸
透割合との間には高い負の相関があり，両者の関係
は指数関数で近似できた。
　土壌凍結深は地温から推定した値であるため，地
温と浸透割合の間にも高い相関があることが考えら
れる。実際，例えば深さ5cmの寒候期の日平均地温
の最低値と融雪期直前の土壌凍結深との間には強い
相関関係が認められた（第７―６図）。そこで，深
さ30cmまでの各測定深さにおける寒候期の最低地温
と融雪期の前日（第７―１表）の地温を横軸に，浸
透割合を縦軸にとり，一次式で近似させたときの相
関係数を第７―２表に示す。地温と浸透割合の間に
は，いずれも正の相関がみられた。最低地温と浸透
割合の相関係数は表層付近で最も高く，深くなるほ
ど値が低下する傾向がみられた。融雪期の直前の地
温と浸透割合との相関係数は，最低地温の場合とは
逆に，深い地点ほど相関が高くなった。
　これらの相関係数のうち，最も相関が高かった深
さ5cmの最低地温と浸透割合の関係を第７―７図に
示す。積雪深の場合と同様に対数関数で近似するた
め，地温に-1をかけた値を横軸にとった。凍結深と
浸透割合の関係（第７―５図）と同様，両者の関係
は対数関数で近似された。凍結深と浸透割合の決定
第７―４図 融雪水量と融雪期における深さ 50 cm の下方浸透量の関係。図中の補正後の
融雪水量は，融雪水量から深さ 0～50 cm の土層に貯留された水分量を引いた値を意
味する（詳細については本文中の式(7-1)を参照）。
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第７―５図 融雪期直前の土壌凍結深と融雪期における深さ 50 cm の浸透割合の関係。
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第７―６図 融雪期直前の土壌凍結深と寒候期における深さ 5 cm の日平均地温の最低値
との関係。
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第７―２表 各時期の各深さにおける日平均地温と融雪期における深さ 50 cm の浸透
割合を一次回帰直線で近似したときの相関係数。
深さ 寒候期の最低地温 融雪期直前の地温
2 cm 0.94 0.63
5 cm 0.95 0.64
10 cm 0.86 0.66
15 cm 0.77 0.77
20 cm 0.80 0.86
30 cm 0.80 0.90
第７―７図 深さ 5 cm における寒候期の日平均地温の最低値と融雪期における深さ 50
cm の浸透割合の関係。
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係数（R2）が0.93であったのに対し，深さ5cmの最
低地温と浸透割合のR2は0.99であり，凍結深と同様
に地温も浸透割合と非常に高い相関があることがわ
かる。
４．考察
　１）土壌凍結深の変動が大きいときに融雪水の浸
　　　透に関与するパラメータ
　試験圃場の融雪期における深さ50cmの積算浸透量
と融雪水量の比（浸透割合; 式(7-1)）は，土壌凍
結深ならびに凍結層の地温と相関が高かった（第７
―２表; 第７―５図と７図）。一方，土壌水分量や
融雪水量と浸透割合との間には明確な関係がみられ
なかった（第７―３図と４図）。土壌凍結深が50cm
以上発達するような地域では，土壌水分量と土壌へ
の融雪水の浸透量との間に高い相関関係があること
が指摘されてきた（KANEとSTEIN, 1983; STAHLIら, 
1996）。ZHAOら（1997）は凍土への融雪水の浸透速
度が低下する最も大きな要因として土壌水分量の増
加が挙げられ，それに比べると地温の影響は少ない
ことを指摘している。さらに，GRANGERら（1984）は
融雪水の浸透量が積雪水量の関数として表されるこ
とを示した。しかし，今回の結果は土壌凍結深が0
から50 cm まで変動するような条件では，地温の低
下と土壌凍結深の増加が他の要因よりも融雪水の浸
透速度の低下に大きな影響を与えることを示してい
る。KOMAROVとMAKAROVA（1973）は具体的なデータは
示していないものの，土壌中の氷の量に加え土壌凍
結深が融雪水の浸透速度に大きな影響を与えること
を指摘している。また，SHANLEYとCHALMERS（1999）
は本章の試験条件と同様に年最大土壌凍結深が0～
40cmの範囲で変動する流域において，土壌凍結層の
発達によって融雪期の河川水の増加のピークが早く
なることや，土壌凍結深と流出量との間に正の相関
関係があることを指摘している。これらの研究結果
は，土壌凍結深が深くなることによって下方浸透量
が少なくなるという本章の結論を支持している。
 
　２）凍結層が厚くなることで浸透割合が低下する
　　　理由
　土壌凍結深ならびに地温と浸透割合の関係が対数
関数で近似されたように，凍結深の増加や地温の低
下にともなって浸透割合が低下した（第７―５図と
７図）。両者がこのような関係になる原因を説明す
るために，直径が等しいN本の通水間隙が土壌中に
分布するような間隙モデルを考えた（第７―８図）。
これらの間隙のうち，単位厚さ（ここでは1cm）の
土層が凍結したときに，融雪水が土壌中で再凍結す
ることで形成された氷やアイスレンズなどにより間
隙が閉鎖される確率をpとすると，任意の深さ（zcm）
における通水間隙の本数（Ninf）は次式で表される。
　　　Ninf=N(1-p)z　　　　　　　　(7-2)
第７―５図の縦軸の浸透割合は，融雪水量に対する
深さ50cmの下方浸透量である。そこで，浸透割合と
..
第７―８図 直管パイプによる通水間隙モデルの模式図。
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通水間隙の本数を比較するため，以下の式により
Ninfを正規化した。
　　　Nn=Ninf/(N-Nrem)　　　　　　(7-3)
ここに，Nnは正規化された通水間隙の割合，Nremは
非凍結時に融雪水が浸透したと仮定したときに，通
水には寄与しない間隙の本数である。式(7-3)のNn
は，全ての融雪水が浸透したときに1，融雪水が全く
浸透しないときに0の値をとる。このモデルでは間
隙径が全て同じであることを仮定しているため，浸
透速度は通水間隙の本数に比例する。そこで，Nn
は浸透割合と等価と考えてよい。Nを100本とし，
平均二乗誤差が第７―５図の分布図で最小となるよ
うに式(7-2)のpと式(7-3)のNremを決定した結果，p 
= 0.078，Nrem = 55.1本（すなわち，全通水間隙の
55%）となり，平均二乗誤差は第７―５図の対数関
数で近似した場合の0.19に対し，式(7-3)により近
似した場合には0.12となった（第７―９図）。実際
の土壌は複雑なネットワーク構造をもち（成岡, 
1989; 岩田と成岡, 2002），凍結土壌中の氷の分布
も一様ではないが，このように単純なモデルでも凍
結深と浸透割合の関係が近似されたことは，鉛直方
向の間隙の連続性が氷により失われることで融雪水
の浸透速度が低下するという仮説を支持している。
　３）土壌凍結深の変動が大きい地域で融雪水の浸
　　　透速度を推定する方法
　KOMAROVとMAKAROVA（1973）は凍結深と地温との間
には必ずしも有意な相関関係はみられないため，地
温から融雪水の浸透速度を評価することは難しいと
述べている。しかし，今回の観測結果から，最低地
温と土壌凍結深との間に相関関係が認められ，その
結果，地温と融雪水量との間にも相関関係が認めら
れたため，地域によっては地温から融雪水の浸透速
度を評価できる可能性がある。
　第７―２表に示すように，地温と浸透割合との関
係は深さや時期によって異なる。融雪期の前日の地
温は，深層になるほど相関係数が増加するものの，
この時の地温と浸透割合の間の相関係数の最大値
は，深さ2cmと5cmの最低地温と浸透割合の間の相関
係数と同程度である（第７―２表）。融雪期の前日
の表層の地温と浸透割合との間の相関係数が小さい
原因として，雪による断熱効果や気温の上昇によっ
て表層の地温が融雪期の直前には上昇したことが考
えられる。例えば第６―12図aで示すように，地表
面（深さ0～2cm）の最低地温が-6℃以下になった
2005-06年の除雪区（第６―４図e）でも，融雪期直
前の表層付近の地温は-1℃よりも高くなっている。
このように表層付近の地温は積雪や気温によって大
きく影響されるため，土壌凍結深が大きくても地温
が高くなる場合があり，浸透割合との相関が低下し
たと考えられる。一方，深層の地温はこうした地表
面より上の状態の影響を受けにくいため，浸透割合
との間の相関が高かったと考えられる。
　融雪期直前の地温とは逆に，厳寒期の最低地温は
第７―９図 土壌凍結深と融雪期における深さ 50 cm の浸透割合の関係を対数関数と確率
モデル（詳細については本文で説明）で近似した結果の比較。図中の RMSEはデータ
と近似曲線との間の平均二乗誤差を意味する。
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表層付近ほど浸透割合との間に高い相関がみられ，
融雪期直前の地温ほど極端ではないが，深層ほど地
温と浸透割合の間の相関係数が低下する傾向がみら
れた（第７―２表）。気温の変化や雪による断熱効果
に対して表層の地温が敏感に反応するのに対し，こ
れらの地上部の状態の変化に対する深層の地温の反
応は遅い。第７―10図に示すように，厳寒期よりも
前の気温の影響により土壌が凍結を開始するときの
深層の地温に年次間差がみられた。この年次間差が
厳寒期の最低地温に与える影響が深層ほど大きくな
るため，深層ほど浸透割合と最低地温との相関係数
が低かったと考えられる。一方，表層付近の最低地
温は，気温や積雪層の厚さによって決定される地表
面からの放熱量に主に依存すると考えられる。その
ため，表層では厳寒期よりも前の地温が厳寒期の最
低地温に与える影響は少なく，その結果，最低地温
と浸透割合との相関係数が高くなったと考えられる。
　このように，土壌が同じ場合は，融雪水の浸透割
合が融雪期の直前の土壌凍結深や厳寒期の表層土壌
の最低地温によって推定できることが明らかになっ
た。積雪条件でも，少ない観測パラメータで正確に
地温の推定が可能なモデルが開発されており
（HIROTAら, 2002），比較的容易に地温の広域な推
定が可能である。土壌凍結深についても，メチレン
ブルー凍結深計等による広域なデータセットが存在
する（FRAUENFELD ら, 2004; HIROTAら, 2006）。その
ため，土壌凍結深や地温による浸透割合の推定は，
融雪水の浸透速度を広域的に評価する目的に適して
いる。今回は一つの観測サイトのみの結果である
が，異なる土壌・気象条件で同様の試験をおこな
い，地温や凍結深と浸透割合との関係を求めること
で，これらの地域における融雪水の浸透速度の広域
評価が可能になると考えられる。
５．結論
　火山灰土壌の試験圃場では，土壌凍結深が0～
50cmと比較的浅く，変動幅が大きい場合には，土壌
水分量や積雪水量よりも土壌凍結深や地温が融雪水
の浸透割合の多少に大きく影響することが明らかに
なった。そのため，本試験地と同様の土壌・気象・
土壌凍結条件の畑の融雪期間中の融雪水の浸透量を
推定するためには，従来から言われている土壌水分
量や積雪水量ではなく，地温や土壌凍結深を入力パ
ラメータとする方法が適していると考えられる。今
回の試験のように凍結深が比較的浅い場合には，ア
イスレンズや浸透した融雪水が再凍結したときにで
きた氷により鉛直方向の間隙の連続性が切断される
ことで，融雪水の浸透速度が低下すると考えられる。
Ⅷ．まとめ
１．はじめに
　硝酸態窒素の地下水汚染の危険性や土壌侵食量の
評価，施肥量を決定するための表層土壌に存在する
窒素量の推定等の目的のため，積雪・土壌凍結地帯
の農地においては冬期の土壌水分移動の推定が必要
である。冬期に広範囲に土壌が凍結する十勝地域に
は，日本の代表的な畑の土壌タイプの一つである火
山灰土壌が広く分布する。この土壌は，団粒が発達
し，高い間隙率と透水係数を有し，保水性が良好で
あるという特徴をもつが，土壌が凍結したときの土
壌水分移動に関しては，野外における観測事例がほ
とんど無かった。そこで，2001年から2008年まで野
外観測をおこない，得られたデータを解析すること
で火山灰土畑における土壌水分移動の実態を解明し
第７―10図 12月 1日の深さ 30 cm における地温の年次間差。
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た。火山灰土畑における積雪・土壌凍結期間の土壌
水分移動の特徴は以下のように要約できる。
２．土壌凍結深の増加に伴う寒候期の土壌水分移動
　　の変化
　北海道の十勝地域の中部に位置する北海道農業研
究センター芽室研究拠点に観測サイトを設置し，第
２―１図に示す計測機器で土壌水分量の詳細な観測
をおこなった。この観測を実施する目的は，積雪・
土壌凍結条件下の圃場の土壌水分移動の定量的評価
であった。この地域は10～20年ほど前には50cm以上
の深さまで土壌が凍結したこともあったが，気候変
動により近年では最大でも20cm程度までしか土壌が
凍結しなくなった（第１―３図）。2001-08年に自然
積雪条件で土壌水分移動の測定をおこない，そのう
ち2005-08年は断熱材の役割をする雪を取り除くこ
とで土壌凍結深を発達させ，過去の土壌凍結深を再
現した試験区で土壌水分移動の測定をおこなった結
果，最大土壌凍結深が5～50cmと，様々な土壌凍結
条件下の畑における土壌水分移動の観測データが取
得された。
　１）寒候期の土壌水分移動
　（1）積雪層の厚さと土壌凍結層の発達・融解，
　　　下層の土壌水分量の変化の関係
　第１章で述べたように，積雪層の厚さが土壌凍結
層の発達に影響を与えることが知られている。試験
圃場でも，30 cm 以上の積雪により顕著な凍結深の
増加は止まり（第２―５, ３－２, ４－１, ５－５, 
６－４, ７－２図），積雪深が70cm以上になると1m 
より深層からの熱供給によって凍結層の中の氷は連
続的に融解した（第３―４図と６図）。積雪層の断
熱効果によって凍結層で融解した水が下層に移動す
ることで，凍結深の増加に伴い減少を続けていた下
層の土壌水分量が，多量の積雪後に増加に転じたこ
とから（第３―４図），土壌凍結深の増加や雪の断
熱効果による凍結層の融解が土壌水分移動に影響を
与えていることが明らかになった。
　（2）凍結層の有無による土壌水分移動の違い
　試験圃場では11月下旬から12月上旬に気温がマイ
ナスになり，土壌凍結層が発達した（第２―５, ３
―２, ４―１, ４―２, ６―４図）。そのため，12
月上旬には土壌凍結深が5 cm 程度であり，この時
期に積雪深が50cmを超えると下層から供給される熱
量によって凍結層が無くなり（第４―２図），凍結
層が無くなってからは積雪層底面からの融雪水が土
壌に供給されることで，冬期間を通して土壌水分の
移動方向は鉛直下向きになった（第５―１表; 第５
―８図）。
　一方，12月下旬まで積雪深が30cm以下の場合には
土壌凍結深が増加し，それに伴って下層では鉛直上
向きの土壌水分移動が発生した（第２―５, ５―５, 
５－７，６―５図）。土壌凍結深が最大で20cmまで
発達した2002-03年の土壌凍結発達期に下層から深
さ0～20cmの土層に供給された水分量は42mmであり
（第５―１表），この期間に50cm以上の積雪層が存
在し，凍結層が形成されなかったと仮定すると，約
10mmの下方浸透量が深さ20cmで発生したと考えられ
た。すなわち，凍結層の有無により約50mmの土壌水
分移動の差が表層付近で発生すると考えられるが，
この量は同年の融雪水量の約30%に相当するため，
凍結層の有無により発生する厳寒期の表層付近の土
壌水分移動の違いは，農地の物質収支を考える上で
無視できないことが明らかになった。
　（3）土壌凍結深が浅いときと深いときの土壌水
　　　分移動の違い
　除雪処理により土壌凍結深が最大で43cmの試験区
（除雪区）と，自然積雪状態で最大土壌凍結深が
11cmの試験区（対照区）の，深さ40cmにおける鉛直
上向きの水移動量を比較した結果，凍結層発達期全
体では除雪区の39mmに対して対照区ではその1/2以
下だった。さらに，除雪処理をおこなった約１ヶ月
間の同深さにおける水移動量は，除雪区の20mmに対
して対照区ではその1/4以下にすぎなかった（第６
―７図）。このように，土壌凍結層が発達するほど
鉛直上向きの土壌水分移動量が多くなることが明ら
かになった。
　２）融雪水の浸透
　融雪期における融雪水の下層への浸透量は，融雪
期の前の土壌凍結深の増加に伴って減少することが
明らかになった（第７―５図）。融雪前の土壌凍結
深が17cm以下の場合は，融雪のはじめから終わりま
で融雪水量とほぼ同量の水が土壌中に浸透した（第
４―３図と４図; 第４―１表と２表）。土壌凍結深
が40 cm を超えると，特に融雪期のはじめには土壌
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凍結層の存在により土壌への融雪水の浸透量が融雪
水量に比べて減少した（第６―９図）。一方，融雪
前の土壌凍結深が22, 24 cm でも融雪水量に対する
下層への浸透量は減少しており（第７―５図），土
壌凍結深が20cm前後の場合には，±5cm程度のわず
かな凍結深の違いにより融雪期の下方浸透量が大き
く異なることがわかる。
　土壌凍結深が浅い場合には，融雪水の浸透により
多量の土壌水が深さ1mよりも下層に浸透した（第５
―１表）。観測期間における自然積雪条件の試験区
の融雪水量は，ほとんどの年で200mm以上であり，
年間の同深さにおける下方浸透量（< 500mm; 第５
―１表）の1/3以上に相当することから，融雪期に
供給される水分量は地下水涵養にとって非常に重要
であることがわかる。
　３）積雪・土壌凍結条件の畑における土壌水分移
　　　動の特徴
　前述のように，土壌凍結深が深くなるほど凍結層
発達期における鉛直上向きの水分移動量が多くなる
ため，下層土は乾燥する。実際，自然積雪状態で土
壌凍結深が25cm以下のときの寒候期の深さ55cmにお
ける土壌水分量の最低値は，暖候期の最低値とほぼ
同じであったが，除雪処理をすることで土壌凍結深
が40cm以上発達した試験区では，同深さの寒候期の
土壌水分量は暖候期の値よりも少なかった（第７―
２図）。一方，凍結層の存在により融雪期の浸透速
度が低下する場合でも，融雪水が地表面に貯留され，
凍結層の氷の減少とともにその多くが融雪期の後半
や消雪日以降に下層に浸透するため（第６－９図, 
12図, 13図），融雪水量が10mm以下と極端に少ない
ときを除き，平坦な試験圃場では深層の土壌水分量
が融雪期に最も高くなった（第５―５図と第７―２
図）。表層では，厳寒期には水が氷に変化すること
で液状水が減少し，融雪期には融雪水の浸透によっ
て液状水量が高い期間が長く続く（第４―１, ４―
２, ５―５, ６―４, ７―２図）。このように，寒
候期の土壌水分量の変動幅は暖候期以上に大きく，
これが肥料成分の移動や微生物群相の変化などの農
地環境に与える影響は大きいと考えられる。
　冬期の土壌水分移動は，土壌凍結層の存在によっ
て，夏期とは大きく異なるようにみえる。しかし，
凍結層が発達するときには表層付近のマトリックポ
テンシャルが低下し，それによって下層から表層へ
と鉛直上向きの水フラックスが発生するという意味
では，地表面からの蒸発によって鉛直上向きに水が
移動する場合と類似している。実際，暖候期の土壌
が乾燥した期間と，凍結層が深さ20cmまで発達した
ときの土壌水分移動を比較すると，前者は地表面か
らの蒸発によって表層付近の鉛直上向きの水フラッ
クスが増加し，降雨によって減少するのに対し，後
者は土壌凍結深の増減によって水フラックスが増減
するなど，両者の水フラックスの推移には類似点が
みられた（第５―７図）。積雪層がある一定の厚さ
になるまでは，数cm程度の積雪層の厚さの違いが土
壌凍結層の発達に大きな影響を与えるため（第３―
２図），雪と雨の違いはあるものの，暖候期と同様に
厳寒期においても降水量が土壌水分移動に大きな影
響を与えていることがわかる。
　積雪地帯の寒候期の土壌水分移動の特徴として，
土壌水分量がほぼ一定で推移する期間が暖候期より
も長いことが挙げられる。地表面からの蒸発や深層
への排水により，暖候期には降雨後すぐに土壌水分
量が減少を開始する。一方，寒候期には，厚い積雪
により凍結層が形成されない年（非凍結年）の厳寒
期の約３ヶ月間，あるいは融雪期の後期の１～３週
間，土壌水分量がほぼ一定の期間が続いた（第４―
２表; 第４―１, ４―２, ５―５, ５―６図）。非
凍結年の厳寒期には積雪層底面からの融雪により，
融雪期には融雪水の土壌への浸透により，無視でき
ない量の水が1m以深に移動した（第４－２表と第５
－１表; 第４―４図）。土壌水分量の測定深さには
限界があるため，これらの土壌水分移動を水分量の
増減のみから評価することは難しい。本研究でもち
いた，異なる２深度の土壌水のマトリックポテンシ
ャルを計測し，動水勾配を求めることで土壌水分の
移動量を評価する方法は，積雪条件の土壌水分移動
量を評価する目的に適していることがわかる。
３．土壌凍結深がさらに深く発達する地域と十勝地
　　域中部の融雪水の浸透様式の違い
　季節凍土地帯での融雪水の浸透量の定量的評価に
ついて研究例が多いカナダのPrairie地帯では，多
くの地域で土壌凍結深が1m以上になるため，浸潤前
線が凍結層下端に到達する前に消雪日を迎えると考
えられる。そのため，150cmと限られた土層の全水
分量を測定することにより，融雪水の浸透量を評価
できたと考えられる（GRANGERら, 1984）。一方，今回
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の観測結果から，深さ40cmまで土壌が凍結しても，
融雪期の比較的早い段階で浸潤前線が凍結層下端ま
で到達することが明らかになったため（第６―８
図），試験圃場のように融雪期の地温が0℃に近い
（第６―12図）条件の圃場では，凍結層が存在して
も融雪水が下層に浸透することがわかる。
　融雪前の地温が低い場合には，凍結層に浸透した
融雪水が再凍結することで潜熱が供給され，これに
よって凍結層が融解することで浸潤前線の降下が促
進される（ZHAOら, 1997）。土壌凍結深が1m 上発達
するような場合には，このような熱と水の同時移動
によって融雪水の浸透現象が理解される。一方，土
壌凍結深が50cm以下の場合には，融雪を開始すると
すぐに地温はほぼ0℃になる場合が多いことから
（第６―12図），融雪水の再凍結により供給される
熱量は少なく，凍結層中の氷が粗大な間隙の鉛直方
向の土壌水分移動を物理的に阻害することで融雪水
の浸透速度が低下すると考えられる（第７―８図）。
粗大間隙の連続性を切断するような氷は，凍結層が
発達するときに下層から凍結層に供給された水によ
って成長したアイスレンズや，地温が低い融雪期の
初期に浸透した融雪水が再凍結して形成された氷な
どが考えられる。
４．積雪・土壌凍結が十勝地域中部の農地やその周
　　辺の物質循環に与える影響
　上述のように，冬期の下層の土壌水分量は土壌凍
結が発達するときに年間で最も低く，融雪期に最も
高くなることから，積雪・土壌凍結条件の農地にお
ける冬期の土壌水分移動は年間の物質収支を考える
上で無視できない。十勝地域では，秋に播種して夏
に収穫する秋まき小麦が小麦の栽培面積のほとんど
を占めている。播種時に施肥した肥料は冬に入る前
に全て作物に吸収されることが理想であるが，一部
は土壌中に残留すると考えられる。また，土壌の肥
沃度を向上させるために緑肥作物を栽培し，それを
秋に土壌に還元することがおこなわれるが，その一
部は寒候期の前に無機化すると考えられる。このよ
うな肥料成分の濃度は栽培期間に比べると小さいか
もしれないが，施肥量の削減や作物の品質を向上さ
せるために，寒候期の水移動を適切に評価し，肥料
成分の残存量を評価することが重要である。
　一方，対象圃場がある北海道の十勝地方の平野部
では，気候変動により積雪深が増加する時期が早期
化し，土壌凍結深がここ数年で顕著に減少している
（HIROTAら, 2006）。メチレンブルー凍結深計で計
測した試験圃場における土壌凍結深の長期変動デー
タから，同圃場の年最大土壌凍結深は，土壌凍結が
発達した過去には20～60cmであったが，近年では最
も凍結層が発達する年でも20cm程度までである（第
１―３図）。今回の観測により，土壌凍結深が20cm
を境に，融雪期において融雪水量に対する土壌水分
の下方浸透量の割合が大きく異なることが明らか
になったことから（第７―５図），土壌侵食や農地
から河川への水供給量等，融雪期の農地の物質循環
が過去と現在では大きく異なることが示唆される。
　最大土壌凍結層が40cm程度のときでも，深さ1m付
近の水フラックスが顕著に増加することは無く（第
６―６図），過去に最大でも60cm程度までしか土壌
が凍結しなかった試験圃場では，ひとたび深層まで
溶脱されてしまった肥料成分が土壌凍結の発達によ
り作土層まで移動し，作物に有効利用されることは
無かったと考えてよい。一方，最大凍結深付近にお
いて土壌凍結が発達するときに発生する鉛直上向き
の土壌水分移動量が融雪水量と比較しても無視でき
ないことから（第５―１表; 第６―７図），凍結層
が存在する年の表層付近の水や肥料成分の溶脱距離
は，凍結層が存在しない年に比べて少ないと考えら
れる。雪が少なく，凍結層が発達する年には，厳寒
期に表層付近の溶質が鉛直上向きに移動し，融雪水
量が少ないことで融雪期以降の鉛直下向きの溶質の
移動量も少なくなる。そのため，作土層に残留する
肥料成分は凍結層が無い場合よりも多くなり，その
結果，小麦の追肥等，春におこなう施肥の量を減ら
すことができる可能性がある。一方，多雪な年の融
雪期には，多量の融雪水の浸透により，凍結層の有
無による厳寒期の肥料成分の移動量の違いは，融雪
期の溶脱量に比べると小さいかもしれない。しか
し，20cm以上の土壌凍結層の存在により融雪水の下
層への浸透が抑制される条件では，表面流出等によ
り浸透量が減少する可能性がある（第６―９，７―
４，７－５図）。STADLERら（1996）やBAYARDら（2005）
が森林等の観測で指摘しているように，傾斜のある
圃場では表面流出がさらに卓越し，下方浸透量が減
少すると考えられ，このような条件では凍結層の有
無により冬期の土壌水分移動が変化することで，春
の肥料成分の鉛直分布が大きく異なると考えられ
る。
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５．残された問題点
　今回の観測により，試験圃場では融雪期の直前の
土壌凍結深が増加することで融雪期の下方浸透量が
融雪水量よりも少なくなることが明らかになった
（第７―５図）。一方，今回得られた土壌凍結深と
融雪期間中の融雪水の浸透量の関係（第７―５図）
は融雪期のみを対象にしており，融雪期以降の土壌
水分移動については考慮していない。平坦な地形の
圃場では，湛水した水が，消雪後の凍結層の融解に
より浸透する場合があると考えられる。最終的な肥
料の溶脱量や地下水涵養量等を推定するためには，
消雪後の土壌水分移動の定量的な評価が必要である
と考えられる。
　本論文では，土壌凍結深が深いほど融雪水の下方
浸透量が減少する理由を，凍結層中の氷が融雪水の
浸透を阻害するためと考え，透水に寄与する間隙が
氷によって閉鎖される確率が深さ方向に一様である
と仮定し，凍結層の厚さの増加に伴って融雪水の浸
透量が減少する現象の説明を試みたが（第７―８図
と９図），実際の氷の分布は深さ方向に一様ではな
いと考えられる。また，上記の解析では土壌間隙の
直径を一様と仮定したが（第７―８図），実際には
大小様々な間隙が土壌中に存在している。十勝地域
中部のように土壌凍結深が比較的浅いときの融雪水
の浸透量を適切に評価するためには，これらの要因
を考慮する必要があると考えられる。
　耕起法によって融雪水の浸透速度が異なることが
知られている（VAN ESとSCHINDELBECK, 1995）。試験圃
場がある十勝地域では秋にプラウを用いて表層20～
30cm程度を耕起する圃場があるが，これらの圃場で
は今回の試験圃場の表層とは乾燥密度や透水係数な
どの物理性が異なるため，冬期の熱や土壌水分移動
も異なる可能性がある。しかし，今回の試験では耕
起法の異なる条件での観測はおこなっておらず，今
後の課題として残されている。
　これらの不明な点を明確にすることで，ここ20年
間に気候変動によって土壌凍結深が減少した十勝地
域の農地において，物質循環の変化の広域的な評価
や，これに対応した適切な農地管理手法の提案が可
能になると考えられる。
Ⅸ．摘要
　北海道の十勝地域は日本の代表的な土壌凍結地帯
とされてきたが，気候変動によりここ20年間で土壌
凍結深が顕著に減少している。例えば，十勝の中部
に位置する北海道農業研究センターの試験圃場（42°
53' N, 143°04'E）では，過去には40cm以上の深さ
まで土壌が凍結する年があったが，現在では最大で
も20cm程度までしか土壌が凍結しなくなった。土壌
は凍結すると透水性が低下する性質があるため，土
壌凍結層が存在することで融雪水の浸透が抑制さ
れ，表面流出量が増加する場合があることが知られ
ている。そのため，春先の土壌侵食量の増加，土壌
水分量の減少，地下水涵養量の減少，河川水の増加
などが凍結層の存在により引き起こされることが指
摘されている。土壌凍結深が減少することで融雪水
の浸透速度が増加する可能性があるため，近年の気
候変動により十勝の農地では春先の水・物質循環が
大きく異なっているかもしれない。一方，土壌が凍
結するとマトリックポテンシャルが低下し，凍結前
線（土壌凍結層が発達するときの凍土と非凍結土の
境界）付近では大きな動水勾配が発生するため，下
層から凍結層へと多量の水が移動することが知られ
ている。凍結層が浅くなることは深層のマトリック
ポテンシャルが低下しないことを意味するため，近
年の十勝における土壌凍結深の減少により，凍結層
が発達するときに下層から凍結層へと移動する水の
量が減少しているかもしれない。これまで，土壌凍
結が50cm以上発達する地域で融雪水の浸透に関する
研究がおこなわれ，凍結層の全水分量（氷 + 液状
水量）が少ないほど融雪水の浸透速度が速いこと，
土壌が凍結するときに多量の水や窒素が鉛直上向き
に移動すること等が示された。しかし，十勝地域中
部の農地ように最大土壌凍結深が0～50cm程度の地
域の冬期・融雪期の土壌水分移動を評価した事例は
ほとんどない。
　土壌凍結深が最大でも20cm程度の現在の十勝地域
中部の農地における土壌水分移動を評価するため，
土壌の熱と水の移動を包括的に観測するシステムを
構築し，十勝の中部に位置する北海道農業研究セン
ターの試験圃場に設置した。この観測システムの観
測項目は，（1）誘電率を測定するタイプの土壌水分
計による深さ1mまでの土壌水分量（凍土における測
定値は液状水量を意味する）の鉛直分布，（2）土壌
凍結地帯用に開発したテンシオメータによる凍結層
の下の非凍結土壌のマトリックポテンシャル（圧力
水頭），（3）熱電対による深さ1mまでの地温プロフ
ァイル，（4）メチレンブルー土壌凍結深計による土
88 北海道農業研究センター研究報告第194号（2011）
壌凍結深，（5）地中熱流板による深さ2cmの地中熱
流量，（6）小型ライシメータによる蒸発量，（7）超
音波積雪深計による積雪深，（8）採雪筒による積雪
水量，（9）溢水式降水量計による降水量，（10）強
制通風筒と白金抵抗温度計による気温，（11）強制
通風筒と湿度計による相対湿度，（12）4成分放射収
支計による上向きと下向きの短波・長波放射量，
（13）風速計による風速である。
　2001年11月から2007年4月に観測をおこなった結
果，観測期間のうち3冬は最大土壌凍結深が20cm程
度になり（凍結年），残りの3冬は土壌凍結層がほと
んど形成されなかった（非凍結年）。凍結年には凍
結層の発達に伴って約40mmの水が下層から深さ0～
20cmの土層に供給され，下層土（深さ20cm以深）は，
夏季の降雨がほとんど無く，地表面からの蒸発が卓
越する時期と同程度に乾燥した。このとき，凍結層
より下の非凍結土壌の土壌水分移動は，気温と雪の
断熱効果により決定される土壌凍結深の増減に強く
影響されることが明らかになった。一方，非凍結年
には，積雪層下端から融解した少量の水が土壌に供
給され続けることで，深さ1mまでの土壌水分量は長
期間，ほぼ一定の値で推移することが明らかになっ
た。このように長期的に水分量の値が一定で推移す
る期間は，非凍結年の厳寒期以外にはなかった。少
量ずつではあるが約3ヶ月間の長期にわたって鉛直
下向きに水が移動したことで，3冬の融雪期以前の
冬期の約3ヶ月間における深さ20cmの水フラックス
の積算値は13, 28, 62mmになった。土壌凍結の有無
にかかわらず，融雪期にはほとんどの融雪水が土壌
に浸透したことから，現在の十勝地域中部のように
最大土壌凍結深が20 cm 程度の場合には，凍結層が
融雪水の浸透を抑制することはないと考えられた。
多量の融雪水の土壌への浸透により，深さ1mまでの
土壌水分量は融雪期に年間の最大値を示した。観測
圃場において推定された深さ20cmと1mの融雪期にお
ける鉛直下向きの水フラックスの積算値はそれぞれ
159～300mmと126～255mmの範囲内にあった。これ
ら，深さ20cmと深さ1mの融雪期の鉛直下向きの水フ
ラックスの積算値は，対応する深さの年間の水フラ
ックスの積算値のそれぞれ32～63%と28～51%に相当
することから，この地域では地下水涵養にとって融
雪水が重要な水資源であることがわかる。
　観測圃場を含む十勝地域中部では，雪による断熱
効果が凍結層の発達に大きな影響を与えている。雪
の断熱効果が大気と土壌との熱交換に与える影響を
評価するため，凍結年の2002年12月から2003年3月
までの期間について，土壌中の熱移動を詳細に調査
した。2002年12月には積雪層が比較的薄く（＜30cm），
最大土壌凍結深が20cmになった。1月4日の降雪によ
り積雪深が70cm以上になると，凍結層は下端からゆ
っくりと融解を開始した。1月4日以降，地表面の鉛
直上向きの熱フラックスが雪の断熱効果により急激
に減少したのに対し，凍結層下端の深さ20cmにおけ
る鉛直上向きの熱フラックスにそれほど大きな変化
はみられなかった。その結果，地表面の熱フラック
スより凍結層下端の熱フラックスが大きくなり，そ
の差分により発生した熱により凍結層が融解したこ
とが明らかになった。この期間の凍結層下端から深
さ1mまでの熱収支を解析したところ，深さ1m以深か
ら供給された熱が凍結層の融解に大きく寄与してい
た。夏季や凍結層が発達するときには，深層の熱フ
ラックスは熱収支を考える上で無視できるほど小さ
いことが多いが，雪により土壌が大気と断熱される
条件では，地表面と深層の熱フラックスが同程度に
なるため，この期間の熱収支や凍結層の融解に伴う
土壌水分移動を適切に評価するためには，深さ1mの
熱フラックスも考慮する必要があることが示唆され
た。
　北海道農業研究センターの試験圃場における20年
間の土壌凍結深と気温，積雪深の観測結果を統計解
析したところ，冬期の気温には統計的に有意な上昇
傾向がみられなかった。一方，多量の降雪により土
壌が大気から断熱されるタイミングが過去よりも現
在のほうが早くなっており，これにより土壌凍結深
が減少したことが明らかになった。このことから，
12月あるいは1月の多量の降雪の直後に除雪をおこ
なうことで過去の十勝地域中部の土壌凍結深を再現
できると考えられた。そこで，上記の観測サイトか
ら100m程度西に位置する試験圃場に新たに観測サイ
トを設置し，除雪により土壌凍結を発達させる処理
区（除雪区）と自然積雪状態の処理区（対照区）を
配置し，各処理区に上記の観測システムを設置して，
土壌凍結深の違いによる土壌水分移動量の違いを定
量的に評価した。
　この観測圃場において，2005年11月から2006年4
月に観測をおこなったところ，最大土壌凍結深が除
雪区で43cm，対照区で11cmであった。除雪区の最大
土壌凍結深は，試験圃場周辺で1986～1996年に観測
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された最大土壌凍結深の平均値（39cm）とほぼ等し
かった。凍結層が形成されてから，2月下旬の降雨
により対照区で顕著な土壌水分量の増加がみられる
直前までの期間について，除雪区の最大土壌凍結深
に相当する深さ40cmの鉛直上向きの水フラックスの
積算値を比較したところ，除雪区は対照区の2倍程
度の水が同深さを通過したことから，土壌凍結深の
違いにより厳寒期の水分移動が大きく異なることが
明らかになった。凍結層が薄かった対照区では融雪
期にほとんど全ての水が土壌中に浸透したのに対
し，除雪区では発達した凍結層が融雪水の浸透を抑
制し，63mmの水が表面流去した。これらの結果か
ら，降雪のタイミングにより土壌凍結深が大きく異
なった過去と現在では，冬期の土壌水分移動が大き
く異なることが示唆された。
　深層（深さ50cm以深）への融雪水の浸透量をコン
トロールする要因を解明するため，凍結層の状態量
（土壌凍結深，地温，土壌水分量等）と融雪水の浸
透量との関係を調査した。2005年11月から2008年4
月の3冬の除雪区と対照区の観測データを解析した
ところ，最大凍結深が10～50cmのときの深さ50cmに
おける融雪期の下方浸透量が計算された。融雪期に
深さ0～50cmの土層にトラップされたと考えられる
水分量で融雪水量を補正し，融雪期の下方浸透量の
積算値を補正された総融雪水量で除して浸透割合を
計算した。融雪期の地温や土壌水分量と浸透割合と
の間には明確な関係はみられなかったものの，浸透
割合と融雪期直前の土壌凍結深との間に高い相関関
係が認められた。土壌凍結深が50cm以上発達する地
域では，融雪水の浸透をコントロールする主な要因
は土壌水分量であり，地温や土壌凍結深が融雪水の
浸透に与える影響は少ないといわれている。これ
に対し，土壌凍結深が0～50cmと比較的浅い場合に
は，土壌凍結深が融雪水の浸透量を評価する上で最
も重要なパラメータであることが今回の結果から示
唆される。
　以上のことから，気候変動によりこの20年間で土
壌凍結深が顕著に減少した十勝地域中部では，冬期
における農地の土壌水分移動が大きく変化したこと
が示唆される。融雪水の深層への浸透量の多少は，
表面流出量にも大きな影響を与えると考えられる。
また，主な肥料成分である硝酸態窒素は水と共に移
動するため，今回示したように，融雪期の下方浸透
量が年間の水収支を考える上で無視できない十勝地
域中部では，農地の作土層から地下水へと移動する
窒素の量が，この20年間で大きく変化した可能性が
ある。今回得られた土壌凍結深と融雪水の浸透量と
の関係は，気候変動により発生した土壌凍結深の変
化により農地が周辺環境に与える影響を評価する際
に，あるいは気候変動に対応した農地の適切な管理
をおこなう上で重要な情報を与えてくれる。
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Appendix Ⅰ
地温の日変化による熱拡散係数の推定
　地表面を原点とすると，鉛直一次元の地温（T）
と深さ（z）の関係は以下の式で表される。
(AI-1)　
ここに，tは時間，Dは熱拡散係数（D=λ/C; ここ
に，λは 土壌の熱伝導率, Cは土壌の体積熱容量）
である。今，z = 0の温度（T0）が次のフーリエ級
数で表されると仮定する。
　　　T0=a0+a1 cosωt+b1 sinωt+a2 cos2ωt 
　　　　　　+b2 s n2ωt+…...    (AI-2)
ここに，a0, a1, b1, a2, b2は定数，ω = 2π/r で
あり，rは周期である。これにより式(AⅠ-1)を解く
と，次式が得られる。
 
(AI-3)　
ここに，Tztは深さz, 時刻tの地温，A0, A1, A2は
定数である。
　地表面近くの温度の日変化は正弦曲線に近いた
め，上式の１次項のみの近似しても良いと考えられ
る。そこで，任意の深さの地温を推定するための次
式が得られる。
(AI-4)　
　　　　　　　　　が±1のときが日最高，最低地
温であるため，両者の差（ΔTzt）は以下の式で表
される。
(AI-5)　
　今，深さz1とz2におけるΔTztをそれぞれΔTzt1と
ΔTzt2とすると，式(AⅠ-5)にこれらの値を代入し，
連立方程式を解くことで，熱拡散係数（D）を推定
する次式が得られる。
(AI-6)　
土壌の体積熱容量（C）から，次式により熱伝導率
（λ）が計算される。
　　　λ = CD　　　　　　　　　　　　(AI-7)
Appendix Ⅱ
熱収支モデルによる裸地面からの蒸発量の推
定
　地表面からの蒸発量は，地表面における熱収支を
考慮した次式で表される。
　　　ΣE=(Rn-H-Gs)/Lf　　　　　　　(AⅡ-1)
ここに，Rnは正味放射量，Hは顕熱輸送量（上向き
が正），Gsは地中熱流量（下向きが正），Lfは蒸発
潜熱である。Rnは4成分放射収支計により観測され
る（HIROTAら, 2009）。Gsは任意の深さの地中熱流
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板と，地表面から熱流板埋設深さまでの土層の貯熱
量の変化から計算される（広田ら, 2001）。土層の
貯熱量は，地温と土壌水分量の測定値から式(3-2)
により土壌の体積熱容量を計算し，それに地温変化
量を乗じることで計算される。Lf（J kg-1）は水の
蒸発潜熱で，気温（Ta℃）から以下の実験式により
推定される（FRITSCHENとGAY, 1979）。
　　　Lf=2.50025×106-2.365×103Ta　　(AⅡ-2)
Hはバルク法による以下の式で計算される（e.g., 
BRUTSAERT 1982; 近藤, 1994）。
　　　H=cpρaCHU(Ts-Ta)　　　　　　　(AⅡ-3)
ここに，cpとρaはそれぞれ空気の定圧比熱と密度，
CHは顕熱に対するバルク係数，Uは風速，Tsは地表
面温度，Taは気温である。この式の中のCHUは通常，
フラックス観測に基づいて決定されるが，広田と福
本（1996）は土壌表面が十分に湿っている条件では
日平均地中熱流量が無視できると仮定し，植物の蒸
散を仮定する必要の無い裸地状態では以下の式によ
り値を推定できることを示した。
　　　CHU=Rn/[cpρa{Ts-Ta}+lρa{qsat(Ts)-qa}] 
(AⅡ-4)　
ここに，qsat(Ts)は地表面温度Tsにおける飽和比湿，
qaは大気の比湿である。観測サイトのデータにより
計算されたCHUと風速の相関をとった結果，観測サ
イトでは以下の式によりCHUが決定された（HIROTA
ら, 2009）。
　　　CHU=0.0024U+0.0051　　　　　　(AⅡ-5)
式(AⅡ-5)で計算されたCHUを用いて式(AⅡ-3)から
Hを計算し，式(AⅡ-1)からΣEを計算した。
 
Appendix Ⅲ
本論文で用いた主な記号
C  ：体積熱容量（J m-3 K-1）
Cj ：各土層の体積熱容量（J m-3 K-1）
Cs ：積雪層の体積熱容量（J m-3 K-1）
ci  ：氷の比熱（J kg-1 K-1）
cp  ：空気の定圧比熱（J kg-1 K-1）
cs  ：土粒子の比熱（J kg-1 K-1）
cw ：水の比熱（J kg-1 K-1）
ΔHf ：凍結層の地温上昇に使われた単位面積あた
りの熱量（J m-2）
ΔHl ：土壌凍結層において氷の融解のために使わ
れた単位面積あたりの熱量（J m-2）
ΔHs ：積雪層における単位面積あたりの貯熱量
（J m-2）
ΔS ：水分貯留量の増加量（mm）
ΔSF ：土壌表面から凍結層下端までの土層におけ
る液状水の増加量（mm）
ΔSp ：地表面における湛水量（mm）
ΔSU ：最大凍結深から深さ95cmまでの土層におけ
る水分貯留量の増加量（mm）
ΔT ：深さの異なる任意の2地点間の温度差（K）
ΔTj ：各土層の単位時間における温度増加量（K）
Δt ：単位時間（s，d等）
Δz ：任意の２地点間の鉛直方向の距離（cm，m等）
Δzj ：各土層の厚さ（cm，m等）
E  ：一日毎の蒸発量（mm d-1）
fi  ：単位体積に占める氷の割合（m3 m-3）
fw  ：単位体積に占める水の割合（m3 m-3）
Gf ：最大凍結深の熱フラックスの積分値（J m-2）
Gs ：地表面の熱フラックスの積分値（J m-2）
G95 ：深さ95cmの熱フラックスの積分値（J m-2）
gf  ：凍結層下端における熱フラックス（W m-2）
gs  ：積雪層内の熱フラックス（W m-2）
g95 ：深さ95cmの熱フラックス（W m-2）
θz  ：深さz cmの体積含水率（m
3 m-3）
IF0 ：融雪期の前日の凍結層中の氷の量（mm）
INF50：融雪期における深さ50cmの下方浸透量（mm）
IR 　：融雪期の下方浸透量を融雪水量で除した値
（浸透割合; mm mm-1）
k  ：不飽和透水係数（cm s-1）
k(θz) ：体積含水率の関数として表される深さz 
cm における不飽和透水係数（cm s-1）
k(ψz) ：圧力水頭の関数として表される深さz cm 
における不飽和透水係数（cm s-1）
λ?：土壌の熱伝導率（W m-1 K-1）
λsnow ：積雪層の熱伝導率（W m
-1 K-1）
Lf  ：水の融解潜熱（J m-3）
M  ：一日毎の融雪水量（mm d-1）
MF  ：凍結層中の氷の融解速度（m s-1）
n  ：間隙率（m3 m-3）
P  ：一日毎の降水量（mm d-1）
Qa  ：融雪水の浸透により凍結層に供給された熱
量（J m-2）
qz  ：深さz cm における水フラックス（mm d-1）
ρb ：土の乾燥密度（kg m
-3）
ρd ：土粒子の密度（kg m
-3）
ρs ：雪の密度（kg m
-3）
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ρw ：水の密度（kg m
-3）
SFini ：融雪期の前日の凍結層における全水分貯留
量（氷+不凍水）（mm）
SFbf ：凍結層が形成される前日の地表面から最大
凍結深までの水分貯留量（mm）
SLQini：融雪期の前日の凍結層における不凍水の貯
留量（mm）
Sr　　：飽和度（m3 m-3）
Sx ：ある年の土壌凍結層が形成される直前（秋）
の深さ0～50cmの土層の水分貯留量（mm）
Sy-z ：深さy～zcmの土層における水分貯留量（mm）
SWE ：積雪水量（mm）
ΣE  ：蒸発量（mm）
ΣIm  ：凍結層における氷の融解量（mm）
ΣM ：融雪水量（mm）
ΣP ：降水量（mm）
ΣqF ：任意の期間における最大凍結深における水
フラックスの積分値（mm）
Σqf ：地表面における水フラックスの積分値（mm）
Σqz ：深さz cm の水フラックスの積分値（mm）
ΣR ：系外への表面流出量（mm）
TF ：凍結層の平均地温（℃）
ψ?F圧力水頭（cm）
ψz ：深さz cm の圧力水頭（cm）
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   Climate change over recent decades is thought to be 
responsible for the observed decrease in the depth of 
soil frost in Hokkaido, Japan. Specificaly, in an 
experimental field of the National Agricultural Research 
Center for Hokkaido Region (NARCH) in the Tokachi 
district (42°53' N, 143°04'E) of Hokkaido, the 
annual maximum frost depth of the seasonal soil frost 
has decreased from > 0.4 m to 0.5-0.2 m over the last 
20 years. A frozen soil layer generaly increases the 
amount of runof from snowmelt by decreasing soil 
permeability and impeding infiltration. This increase in 
the amount of runof results in increased soil erosion, 
reduced soil moisture recharge and deep percolation, 
and an increase in the magnitude of the spring freshet. 
However, the recent decrease in soil frost depth is 
expected to increase snowmelt infltration, which wil in 
turn afect many of the aforementioned processes. 
Moreover, the development of soil frost causes a 
marked reduction in the soil matric potential at the 
freezing front, inducing a large potential gradient 
between the freezing front and the deeper soil layers. 
Development of this gradient results in the movement 
of water from the deeper soil to the freezing front, 
significantly influencing frost heaving and nutrient 
transport. Since the magnitude of this upward soil 
water movement may have decreased in response to 
the formation of a shalower frost depth, the upward 
flux of soil water during the cold winter is expected to 
decrease with the observed decrease in frost depth. 
Numerous field observations have been conducted in 
cold regions with deep frost depths (> 0.5 m), and 
infiltration tests using ring infiltration meters or 
numerical simulations based on field observation data 
have revealed that toal soil water content (ice + liquid 
water) in the frozen layer is a dominant factor afecting 
the infiltration of snowmelt. However, relatively few 
studies have examined soil water movement (including 
snowmelt infiltration) in areas with relatively shalow 
frozen layers, such as in the agricultural fields of the 
Tokachi region.
   To reveal recent soil water movements during the 
winter in Tokachi, we developed and instaled a novel 
and comprehensive water and heat transfer monitoring 
system in the NARCH experimental field. The 
measurement components of this sytem were: (1) 
electromagnetic devices for producing a profile of the 
soil water content using either water content 
reflectometers or time domain reflectometry, (2) a 
specialy designed tensiometer to characterize the 
matric potential head at the unfrozen layer below the 
frozen layer, (3) a copper-constantan thermocouple to 
determine soil and snow temperature profiles, (4) a 
frost tube for soil frost depth, (5) a heat flux plate for 
heat flux at the soil surface, (6) a smal weighing 
lysimeter for evaporation, (7) an ultrasonic snow-depth 
gauge for the thickness of snow cover, (8) a snow 
survey tube for snow water equivalent, (9) a rain gauge 
with heated water reservoir for precipitation, (10) a 
resistive platinum sensor with forced ventilated shield 
for air temperature, (11) a ventilated hygrometer for air 
humidity, (12) a four-component radiometer for short 
and long wave radiation, and (13) an anemometer for 
wind speed.
   From November 2001 to April 2007, there were 
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three winters with maximum frost depths of 
approximately 0.2 m (frozen winter). In contrast, soil 
generaly remained unfrozen during the other three 
winters (unfrozen winter). During frozen winters, a 
substantial quantity of water (ca. 40 m) was drawn 
from deeper layers into the 0-.2 m topsoil layer when 
this froze, resulting in a drying of the subsoil (below a 
depth of 0.2 m); this drying is not unlike that which 
arises due to low rainfall combined with high 
evaporation from the soil surface. Under such 
conditions, the progression and regression of the 
freezing front, both of which are regulated by the 
thickness of snow cover and air temperature, afected 
the magnitude of soil water flux below the frozen layer. 
During unfrozen winters, soil water content was 
constant to a depth of 1.0 m due to a continuous 
supply of water from the bottom of the snow cover to 
the frozen layer. While the magnitude of the water flux 
was smal, it was sutained for almost three months, 
which resulted in 13-62 m of water infiltrating to a 
depth of 0.2 m before the spring snowmelt. During the 
period of snowmelt at the end of each winter, most of 
the snowmelt was observed to infiltrate into the 
ground. In frozen winters, the frozen layer had a 
thickness of 0.6-0.17 m at the soil surface during the 
snowmelt period, which implies that the thin frozen soil 
layer di not impede snowmelt infiltration. During the 
period of snowmelt, the extensive infiltration of 
snowmelt water (122-294 m) resulted in the soil 
water content above 1.0 m reaching its highest levels 
over the duration of the study. The accumulated soil 
water fluxes at 0.2 and 1.0 m during the snowmelt 
period were 159-300 m and 126-255 m, which 
represented 32-63% and 28-51% of the toal annual soil 
water fluxes at these depths, respectively. Taken 
together, these findings indicate that snowmelt 
infiltration is an important source of groundwater 
recharge in this region.
   In the exprimental field, the heat-insulating effct of 
snow cover played an important role in regulating the 
penetration of the freezing front. To evaluate the efct 
of snow cover on the land-atmosphere energy 
exchange, field data from the winter of December 2002 
to March 2003 were analyzed. During this time, the 
soil froze to a depth of 0.2 m in early December while 
the snow cover was relatively thin (0.3 m). The soil 
started thawing from the bottom of the frozen layer 
after the snow cover reached a thickness of 0.7 m on 
January 4. This thawing was induced by a dramatic 
reduction in the heat flux from the soil surface to the 
snow, while the upward flux from the deep soil zone (> 
1 m) provided a steady supply of heat. The magnitude 
of the heat flux in the deep soil zone is normaly 
considerably less than the flux in the near-surface soil 
which is exposed to marked variations in air 
temperature. However, when the soil surface was 
insulated by snow, the magnitude of the near-surface 
heat flux decreased and became comparable to that in 
the deeper soil zone, indicating that the efect of the 
latter on thawing increased as the thickness of the 
insulation (i.e., snow cover) increased.
   Statistical analysis of soil frost depths and 
meteorological parameters colected at the study site 
over the previous 20 years suggested that the decrease 
in frost depth was caused by snow cover developing 
relatively earlier in recent years. Consequently, it may 
be possible to simulate the dynamics in soil frost depth 
of previous years at the Tokachi site by physicaly 
removing snow from the ground in early and mid winter. 
Based on this idea, a paired-plot experiment was 
conducted at a study site located approximately 100 m 
from the abovementioned field. Two study plots were 
prepared and measurement sytems similar to the one 
described above were instaled at both plots. To 
simulate the frost depth conditions of previous years, 
the snow covering one of the plots (treatment plot) was 
removed in early and mid winter, while the snow on the 
other plot (control plot) was left undisturbed for the 
duration of the winter. The study was conducted from 
November 2005 to April 2008.
   During the winter of 2005-2006, the soil of the 
treatment plot froze to a maximum depth of 0.43 m, 
which was comparable to the average maximum soil 
frost depth observed in previous years at the research 
station (from 1986 to 1996); conversely, the soil in the 
control plot only froze to a depth of 0.11 m. During the 
period of freezing, the magnitude of the upward soil 
water flux towards the freezing front (the upward soil 
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water flux at a depth of 0.4 m) in the treatment plot 
was more than twice that in the control plot. During 
the snowmelt period, the infiltration of snowmelt water 
was unimpeded by the thin frozen layer in the control 
plot, whereas the relatively thick frozen layer in the 
treatment plot impeded the infiltration of water and 
generated 63 m of runof. These results clearly show 
that the changes in the timing and thickness of snow 
cover deposition can cause a dramatic reduction in 
frost depth and marked changes in soil water dynamics.
   To more accurately elucidate the main factors 
afecting snowmelt infiltration to the deep soil layers, 
the relationships between the amount of snowmelt 
infiltration and soil frost condition (frost depth, soil 
temperature, and soil water content) were examined. 
From November 2005 to April 2008, field data for the 
aforementioned parameters were colected for three 
winters when soil frost depths ranged between 0.1 and 
0.5 m at the paired-plot site. At a depth of 0.5 m, the 
amount of downward soil water flux during the 
snowmelt period was calculated based on the soil water 
content of the soil layer between 0.5 and 0.95 m and 
the soil water flux at a depth of 0.95 m. The infltration 
ratio was then calculated by dividing the amount of 
downward flux into the amount of snowmelt water that 
had infiltrated to depths below 0.5 m. Although the 
infiltration ratio was strongly correlated with frost 
depth, there were no clear relationships between the 
infiltration ratio and other parameters (i.e., soil 
temperatures or soil water contents during the 
snowmelt period). Thus, frost depth was considered to 
be a very important factor for estimating the magnitude 
of snowmelt infiltration when the frost depth was 
relatively shallow (between 0 and 0.5 m).
  These reults cearly show the dramatic changes in 
soil water movement that have arisen over the last 20 
years due to a decrease in frost depth, which itself can 
probably be attributed to global warming. Based on 
these findings, the relationship between soil frost depth 
and the extent of snowmelt infltration are likely to play 
an increasingly important role in water resource 
management in the Tokachi region, as these factors 
provide important information regarding the changes in 
spring runof and the infiltration regime. In addition, 
since nitric acid readily dissolves in water, our results 
also provide insights into the movement of dissolved 
mass components during the winter and early spring, 
which may be useful for determining fertilizer 
requirements for crop production, or for estimating the 
groundwater quality under an agricultural field.
